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1.1. Keski-Anatolian geologinen viitekehys  
 
Liitukaudella alkanut (Hinsbergen et al. 2016) Afrikan-Arabian ja Euroopan laattojen lä-
hentyminen nykyisen Anatolian alueella johti Neotethysmeren sulkeutumiseen ja man-
nerten törmäykseen Bitlis-Zagros-sutuurivyöhykettä pitkin (Piper et al. 2013) mioseenin 
aikana. Tämä on johtanut voimakkaasti deformoituneista ofioliittisista ja mantereisista 
kivistä koostuvien muodostumien syntyyn (Hinsbergen et al 2016). Pääsääntöisesti 
Turkki on geologisessa mielessä tyypillinen subduktio-törmäysvyöhyke: se koostuu 
ohutkuorisesta poimu- ja työntövyöhykkeestä, jota on paikoin muokannut korkean pai-
neen ja matalan lämpötilan (siniliuske–eklogiitti-fasies) metamorfismi. Poikkeuksen tä-
hän muodostaa kolmionmuotoinen mantereinen Kirşehir-blokki Anatolian sydämessä, 
joka on lukuisten prosessien muokkaamana geologisesti varsin monimutkainen koko-
naisuus. 
 
Kirşehir-blokki koostuu viidestä kiviseurueesta: 1) paleotsooiset–mesotsooiset metamor-
fiset kivet (Kırşehirin, Niğden ja Akdağin massiivit), 2) myöhäisliitukautiset värilliset 
ofioliittiset mélanget (Anatolian nappe), 3) myöhäis-Maastricht-vaiheen–varhaispale-
oseenin granitoidiset–syenitoidiset intruusiot (Akçataş-granitoidi), 4) myöhäis-Maast-
richt-vaiheen–varhaispaleoseenin vulkaaniset sarjat (Kızıltepe-vulkaniitit) ja 5) pa-
leogeenikautiset ja kvartäärikautiset mereiset ja mantereiset peitteet (Koçyigit ja Doğan 
2016). Eri seurueita erottaa toisistaan eripituisten eroosiovaiheiden synnyttämät epäjat-
kuvuudet sekä tektoniset kontaktit. 
 
Neotethysmeren sulkeutumisen viimeisiin vaiheisiin ja niitä seuranneeseen törmäyksen 
jälkeiseen deformaatioon liittyi laaja-alainen vulkaaninen toiminta, joka voidaan karke-
asti jakaa Länsi-Anatolian, Keski-Anatolian, Itä-Anatolian ja Galateian vulkaanisiin pro-
vinsseihin (Şengör ja Yılmaz 1981, Yılmaz 1990, Piper et al. 2013). Keski-Anatolian 
vulkaanisessa provinssissa kaliumrikkaat kalkki-alkali-ignimbriitit, plinian-tyyppisistä 
purkauksista peräisin olevat lapillikerrostumat ja paikalliset mafiset laavat ovat kerrostu-
neet yhdessä uudelleenkerrostuneiden vulkanoklastisten, fluviaalisten ja lakustristen se-
dimenttien kanssa muodostaen neogeenisen Ürgüp-muodostuman (Lepetit et al. 2014). 
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1.2. Tutkimuksen tavoitteet 
 
Suurten ignimbriittiyksiköiden muodostuminen ja siihen liittyvän vulkaanisen aineksen 
kerrostuminen ovat geologisesti hyvin nopeita tapahtumia ja siksi tällaisten pyroklastisten 
kerrostumien on tulkittu olevan ihanteellisia alueellisen mittakaavan stratigrafisia merk-
kihorisontteja (Pennec et al. 2005). Keski-Anatoliassa sijaitsevassa Kappadokiassa Ür-
güp-muodostuman laajalle levinneet neogeeniset ignimbriitit ja laskeumakerrostumat 
ovat kerrostuneet yhdessä nisäkäsfossiileita sisältävien mantereisten sedimenttien kanssa 
tarjoten erinomaiset lähtökohdat kerrostumien ajoittamiseen paleontologista, radiokrono-
logista, geokemiallista ja paleomagneettista dataa yhdistämällä (Pennec et al. 2005, Le-
petit et al. 2014).   
 
Ignimbriittiyksiköissä ilmenee usein tulkinnan ja korreloinnin kannalta ongelmallista la-
teraalista ja vertikaalista vaihtelua niin sedimenttifasieksissa kuin mineralogisissa ja geo-
kemiallisissa ominaisuuksissakin (Pennec et al. 2005). Kappadokian purkauksille on ollut 
tyypillistä suhteellisen tiheä esiintymisväli (1–2 Ma) ja purkautuneen materiaalin suuri 
määrä (Piper et al. 2013). Kappadokian purkaustiheys on ollut jopa useita julkaistuja 
K/Ar-ajoitusten resoluutiota korkeampi (Pennec et al. 2005), mikä on näkynyt erilaisissa 
tulkinnoissa eri ignimbriittiyksiköiden korreloinnissa. Sofularin kylän läheisyydestä löy-
tynyt ignimbriittipaljastuma on osoittautunut erityisen ongelmalliseksi, sillä eri tutkimuk-
sissa se on korreloitu joko omaksi erilliseksi ignimbriittiyksikökseen (Aydar et al. 2012) 
tai osaksi muita tunnettuja ignimbriittiyksiköitä (mm. Pennec et al. 1994, 2005, Mues-
Schumacher ja Schumacher 1996, Viereck-Götte et al. 2010, Lepetit et al. 2014). 
  
Tässä työssä tutkittiin Keski-Anatolian kaakkoisosissa sijaitsevien Sofularin ja 
Yeniyaylacıkin runsaasti hyvin säilyneitä neogeenisia nisäkäsfossiileita (mm. sarvikuo-
noja, onttosarvisia, sikoja ja hevoseläimiä) sisältävistä kerrossarjoista vuonna 2016 otet-
tuja näytteitä. Alustavissa tutkimuksissa nisäkäsfossiilifauna on todettu myöhäis-myö-
häismioseeniseksi. Työn tarkoituksena oli selvittää Sofularin ja Yeniyaylacıkin kerros-
sarjojen magneettista mineralogiaa ja ajoittaa magnetostratigrafisin menetelmin fossiilien 
löytöpaikat. Sofularin kerrossarjalle ei ole aiemmin tehty jatkuvaa magnetostratigrafista 
korrelointia. Lisäksi Sofularin kerrossarja sijaitsee stratigrafiassa heti Sofular-ignimbrii-
tin yläpuolella, joten kerrossarjan ajoittaminen rajaisi Sofular-ignimbriitin kiistanalaista 
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2. MAGNETISMI LUONNOSSA  
 
2.1. Magnetismin fysikaaliset perusteet 
 
2.1.1. Magnetismi atomitasolla 
 
Aineen magnetoituma perustuu sen rakenneosien, atomien, magnetoitumaan (Nagata 
1961, s. 4–7). Atomien magnetoitumaan vaikuttavat elektronien rataliikkeet ytimen ym-
päri (indusoitu magnetoituma), elektronien kiertoratojen muutokset suhteessa ytimeen ul-
koisen kentän vaikutuksesta (indusoitu magnetoituma) sekä elektronien spinit (rema-
nentti magnetoituma) (Tauxe et al. 2016). Ulkoinen magneettikenttä synnyttää elektro-
nien kiertoratoja muuttavan vääntömomentin synnyttäen uuden voimien tasapainon. 
Muuttunut tasapaino muuttaa kiertoradan taajuutta aiheuttaen ulkoista kenttää vastustavia 
muutoksia magneettisessa momentissa. Siten elektronien magneettisten momenttien 
vaste synnyttää indusoidun magnetoituman, joka on havaittavissa aineen ulkopuolella.  
 
Hundin sääntöjen nojalla elektronit sijoittuvat niin kauan kuin mahdollista saman ener-
giatason orbitaalille yhdensuuntaisin spinein (Brehm ja Mullin 1989, s. 488–498). Siten 
atomeilla voi olla parittomia spinejä ja niistä muodostuvilla aineilla voi olla magneettinen 
momentti, joka poikkeaa nollasta (Brehm ja Mullin 1989, s. 627). Eniten parittomia spi-
nejä on siirtymäalkuaineilla (Tauxe et al. 2016). Myös atomin ytimellä on synnynnäinen 
magneettinen momentti, mutta se on merkityksettömän pieni elektronien rataliikkeestä ja 
spinistä aiheutuvaan momenttiin verrattuna (Parkinson 1983, s. 134–135). 
 
2.1.2. Magnetismin eri muodot 
 
Aineen magnetoituma on kahden komponentin – indusoidun magnetoituman ja luonnol-
lisen remanentin magnetoituman – vektorisumma (Butler 1992, s. 42). Indusoitu magne-
toituma on olemassa vain ulkoisessa magneettikentässä, mutta elektronien spinien syn-
7 
 
nyttämä remanentti magnetoituma säilyy ulkoisen kentän poistamisen jälkeenkin. Sen pe-
rusteella, miten ulkoinen magneettikenttä ja sen poistaminen vaikuttavat aineeseen, aineet 
voidaan jakaa eri luokkiin (Thompson ja Oldfield 1986, s. 3–5). Magnetismin päälajit 
ovat diamagnetismi, paramagnetismi ja ferromagnetismi. Ferromagnetismi voidaan edel-
leen jakaa varsinaiseen ferromagnetismiin, ferrimagnetismiin ja antiferromagnetismiin. 
Ulkoisen kentän poistuessa ferromagneettisiin aineisiin voi jäädä remanenttia eli pysyvää 
magnetoitumaa (Taulukko 1). 
 
Taulukko 1. Magneettisten momenttien järjestäytyminen ja nettomagnetoituman suuruus ja suunta magne-
tismin eri lajeissa (mukaillen: Thompson ja Oldfield 1986, s. 5) 














Diamagnetismi on kaikkien aineiden ominaisuus, joka saa alkunsa, kun ulkoinen kenttä 
muuttaa elektronien rataliikkeitä synnyttäen ulkoiseen kenttään nähden vastakkaisen 
magneettikentän (Butler 1992, s. 17). Tämä saa aikaan muihin magnetismin lajeihin ver-
rattuna hyvin heikon ja lämpötilasta käytännössä riippumattoman negatiivisen magnetoi-
tuman, joka häviää, kun ulkoinen kenttä poistetaan (Thompson ja Oldfield 1986, s. 3). 
Diamagneettisen aineen magneettinen suskeptibiliteetti saa pieniä negatiivisia arvoja 
(Butler 1992, s. 17). Esimerkiksi kalsiitti, kvartsi ja maasälpä ovat diamagneettisia aineita 
(Thompson ja Oldfield 1986, s. 3). 
 
Paramagneettisessa aineessa magneettiset momentit järjestyvät osittain ulkoisen kentän 
suuntaisiksi synnyttäen hyvin heikon positiivisen magnetoituman, joka häviää, kun ul-
koinen kenttä poistetaan (Thompson ja Oldfield 1986, s. 4). Paramagneettisen aineen 
magneettinen suskeptibiliteetti saa pieniä positiivisia arvoja (Butler 1992, s. 17). Biotiitti, 
granaatti, oliviini ja pyrokseeni ovat esimerkkejä paramagneettisista mineraaleista 




Ferromagneettisen aineen (koboltti, nikkeli ja rauta) magneettiset ominaisuudet ovat voi-
makkaasti lämpötilasta riippuvaisia. Aineelle ominaisen kriittisen lämpötilan, niin sano-
tun Curie-lämpötilan tai Curie-pisteen, alapuolella ferromagneettiseen aineeseen kehittyy 
voimakas remanentti magnetoituma, joka ei häviä ulkoisen kentän poistuessakaan 
(Thompson ja Oldfield 1986, s. 4). Curie-lämpötilan yläpuolella ferromagneettinen aine 
käyttäytyy paramagneettisesti eikä remanenttia magnetoitumaa synny. Ferromagneettisen 
aineen magneettinen suskeptibiliteetti on suuri ja positiivinen (Butler 1992, s. 18). 
 
Ferrimagneettiset mineraalit, kuten esimerkiksi maghemiitti tai magnetiitti, käyttäytyvät 
monin tavoin kuten ferromagneettinen aine: Curie-lämpötilan alapuolella aineeseen jää 
remanentti magnetoituma, vaikka ulkoinen kenttä poistettaisiinkin. Ferrimagneettiseen 
aineeseen jää nollasta poikkeava nettomagnetoituma, koska vaikka vierekkäiset magneet-
tiset momentit osoittavatkin vastakkaisiin suuntiin, niin ne ovat erisuuruisia (Taulukko 1) 
eivätkä täysin kumoa toisiaan (Thompson ja Oldfield 1986, s. 4).  
 
Antiferromagneettisen aineen säännöllisessä kidehilassa vierekkäiset magneettiset mo-
mentit ovat suunniltaan vastakkaiset sekä yhtä suuret kumoten toisensa, jolloin nettomag-
netoitumaa ei synny (Taulukko 1). Vierekkäisten momenttien keskinäiset kallistumat 
(spin canting) ja kiteiden epäpuhtaudet voivat kuitenkin muuttaa antiferromagneettista 
kiderakennetta epätäydelliseksi, jolloin nettomagnetoituma poikkeaa nollasta. Esimer-
kiksi hematiitin magneettiset ominaisuudet johtuvat epätäydellisestä antiferromagneetti-
sesta kiderakenteesta. (Thompson ja Oldfield 1986, s. 5) 
 
2.1.3. Magneettiset alkeisalueet 
 
Weissin (1907) klassisen teorian mukaan ferromagneettinen aine jakautuu erikokoisiin 
magneettisiin alkeisalueisiin (magnetic domain), joiden sisällä magnetoituma on yhden-
mukaista (Kuva 1). Magnetoituman suunta vaihtelee alkeisalueesta toiseen, mutta sen 
voimakkuus, spontaani magnetoituma 𝐽𝑠, pysyy vakiona. Alkeisalueita erottavat toisis-
taan seinämät, jotka Blochin (1932) alkuperäisen teorian mukaan ovat äärellisen paksui-
sia vyöhykkeitä, joissa magnetoituman suunta vaihtuu asteittain alkeisalueesta toiseen. 
Alkeisalueiden muodostuminen vähentää vierekkäisten varausten sähköisistä hylkimis-
voimista aiheutuvaa magnetostaattista energiaa, koska toisaalta magneettisten varausten 
peittämä pinnan osuus pienenee ja toisaalta vastakkaismerkkiset varaukset lähentyvät 
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(Butler 1992, s. 31–32). Dunlopin (1981) mukaan aineen magneettisten ominaisuuksien 
kannalta alkeisaluerakenne on raekokoa tärkeämpi tekijä. Magneettiset alkeisalueet pit-
kälti määrittävät ferromagneettisten aineiden hystereesiominaisuudet ja siten sen, miten 
aineeseen syntyy remanentti magnetoituma (Thompson ja Oldfield 1986, s. 8). 
 
 
Kuva 1. Havaintokuva magneettisista alkeisalueista. Koko ympyrä kuvastaa ferromagneettista mineraalia ja 
kukin alue yhtä alkeisaluetta (Butler 1992, s. 32). Alkeisalueen sisällä magneettiset momentit ovat yhden-
suuntaisia. 
 
Jos rae on tarpeeksi suuri alkeisalueiden seinämien muodostumiselle, syntyy rakeeseen 
useita alkeisalueita siten, että tyypillisesti ne alkeisalueet, joiden magnetoitumakompo-
nentti on ulkoisen kentän suuntainen, kasvavat eniten (Thompson ja Oldfield 1986, s. 9). 
Alkeisalueiden rajojen liikkeet selittävät aineen magnetoitumiskäyriä ja hystereesiomi-
naisuuksia. Tarpeeksi voimakkaassa ulkoisessa kentässä alkeisalueiden seinämät tuhou-
tuvat ja magnetoituma saavuttaa kyllästymispisteensä. Kun magneettikenttä poistetaan, 
alkeisalueet muodostuvat uudelleen, mutta sisäisistä jännityksistä ja kidehilan epätäydel-
lisyyksistä johtuen ne asettuvat alkuperäisen asemansa sijasta energiaminimiin alkuperäi-
sen aseman lähistössä ja seurauksena on pieni remanentti magnetoituma (Butler 1992, s. 
33). Useammasta alkeisalueesta koostuvia rakeita kutsutaan MD-rakeiksi (multi domain). 
  
Hyvin pienet rakeet koostuvat yhdestä ainoasta alkeisalueesta, sillä niissä ei ole tilaa sei-
nämälle (Néel 1955), koska seinämän muodostumiseen tarvittava energia olisi suurempi 
kuin rakeen alkeisalueisiin jakautumisen aiheuttama magnetostaattisen energian vähen-
tyminen (Butler 1992, s. 32). Tällaisia rakeita kutsutaan SD-rakeiksi (single domain). SD-
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rakeiden remanentti magnetoituma on MD-rakeita stabiilimpi ja voimakkaampi (Thomp-
son ja Oldfield 1986, s. 9). MD- ja SD-rakeiden välinen kynnysraekoko riippuu useista 
tekijöistä kuten mineraalista, rakeen muodosta, epäpuhtauksista ja kyllästymismagnetoi-
tumasta. Siten esimerkiksi hematiitti esiintyy SD-rakeina jopa 15 μm:iin asti, mutta mag-
netiitti, jonka kyllästymismagnetoituma on paljon suurempi, esiintyy SD-rakeina vain 
hienorakeisena (kuutiolliset SD-magnetiittirakeet < 0,1 μm, pitkulaiset SD-magnetiittira-
keet < 1 μm) (Butler 1992, s. 32). MD-rakeet, joissa alkeisalueita on vain vähän, käyttäy-
tyvät monin tavoin kuten SD-rakeet. Tällaisten PSD-rakeiden (pseudo single domain) 
magnetoituma on stabiilia (Tauxen 1998, s. 53). 
 
Hyvin pienissä rakeissa (< 0,03 μm, Dearing 1994) tapahtuu lämpövärähtelyä huoneen-
lämmössä (Thompson ja Oldfied 1986, s. 10). Jatkuvasta termisestä uudelleensuuntautu-
misesta johtuen remanentti magnetoituma on epästabiili ja vähenee nollaan pian mag-
neettikentän poistuttua. Tällaisilla superparamagneettisilla rakeilla (SP) magneettisen 
suskeptibiliteetin arvot ovat huomattavasti korkeampia kuin SD- tai MD-rakeilla. 
 
 
2.2. Magneettiset mineraalit paleomagneettisissa tutkimuksissa 
 
Koska rauta on aurinkokunnan siirtymäalkuaineista selvästi yleisin, paleomagneettiset 
tutkimukset keskittyvät yleensä rautapitoisiin mineraaleihin: raudan oksideihin (mm. he-
matiitti, maghemiitti ja magnetiitti), oksihydroksideihin (mm. goethiitti) ja sulfideihin 
(mm. magneettikiisu) (Tauxe et al. 2016). Magneettisten mineraalien osuus kiven tila-
vuudesta on yleensä vähäinen (muutama prosentti), mutta niiden kantama magnetoituma 
on silti paleomagneettisen tutkimuksen kannalta merkittävä (Néel 1955). Joidenkin yleis-




Tärkeimpiä ferromagneettisia mineraaleja ovat rautatitaanioksidit ja erityisesti kaksi kiin-
teäliuossarjaa (Kuva 2): titanomagnetiitit ja titanohematiitit (Butler 1992, s. 22). Tita-
nomagnetiitit muodostavat kiinteäliuossarjan Fe3-xTixO4, jonka päätejäsenet ovat mag-
netiitti (Fe3O4) ja ulvöspinelli (Fe2TiO4). Titanomagnetiitit ovat spinellityyppisiä (Néel 
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1955): kidehila koostuu yhdestä neljän happiatomin ympäröimästä tetraedristä ja kah-
desta kuuden happiatomin ympäröimästä oktaedrista. Normaalissa spinellirakenteessa 
metalli-ioni sijaitsee tetraedrissä ja kaksi Fe3+-ionia oktaedreissa. Käänteisessä spinelli-
rakenteessa metalli-ioni sijaitsee toisessa oktaedrissa, ja Fe3+-ionit toisessa oktaedrissa ja 
tetraedrissa. Koska oktaedrien ja tetraedrien väliset vuorovaikutukset ovat merkittävästi 
kahden tetraedrin tai kahden oktaedrin välisiä vuorovaikutuksia voimakkaammat, vain 
käänteiset spinellit ovat magneettisia. Titanomagnetiittien kyllästymismomentti ja Curie-
piste alenevat säännöllisesti x:n kasvaessa. 
 
Taulukko 2. Yleisten magneettisten mineraalien ominaisuuksia (mukaillen: Lowrie 1990, Hunt et al. 1995, 
Dunlop ja Özdemir 1997, s. 51). 
Mineraali Tiheys 
(103 𝑘𝑔 𝑚−3) 
Suskeptibiliteetti 






























5,26 10–760 1,5 – 5 675 
Goethiitti 
αFeOOH 




Titanohematiitit (Fe2-xTixO3) voidaan Néelin (1955) mukaan tulkita eri suhteissa ilmeniit-
tiä (FeTiO3) ja hematiittia (Fe2O3) sisältävistä seoksista muodostuvina kahtena kiinteäliu-
ossarjana, joista toisen koostumus on lähempänä ilmeniittiä ja toisen hematiittia. Raken-
teeltaan titanohematiitit ovat heksagonaalisia (Butler 1992, s. 23–24). Ilmeniitissä Ti4+-
kerrokset vuorottelevat Fe2+-kerrosten kanssa. Vierekkäiset rautakerrokset suuntautuvat 
vastakkain ja siten ilmeniitti on antiferromagneettinen mineraali. Hematiitin heksagonaa-
lisessa kiderakenteessa vierekkäisillä tasoilla olevat Fe3+-ionit ovat magnetoituneet lähes 
vastakkaisiin suuntiin, mutta pienet poikkeamat kiteiden keskinäisessä kallistumassa ai-
heuttavat nollasta poikkeavan magneettisen nettomomentin (Evans ja Heller 2003, s. 38). 
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Hematiitin magneettiset ominaisuudet riippuvat voimakkaasti lämpötilasta ja jäähtyes-
sään lämpötilaan -10 °C, hematiitista tulee lähes täydellisesti antiferromagneettinen (Tar-
ling 1983, s. 40). Hematiitilla MD-rakeiden ja SD-rakeiden välinen raekokoraja on poik-
keuksellisen suuri, mistä johtuen suurin osa luonnossa tavattavista hematiittirakeista on 
SD-rakeita (Thompson ja Oldfield 1986, s. 11). 
 
 
Kuva 2. TiO2–FeO–Fe2O3 kolmiodiagrammi (mukaillen: Butler 1992, s. 21). Tärkeimpien FeTi-oksidimine-
raalien koostumukset on esitetty yhdessä mineraalien nimien kanssa. Titanomagnetiitti- titanohematiittikiin-




Maghemiitti (Fe2O3) on luonnossa yleinen magneettinen mineraali. Se on rakenteeltaan 
täysin hapettunut magnetiitti, jolla on sama kemiallinen kaava kuin hematiitilla (Evans ja 
Heller 2003, s. 40). Hapettumisprosessista johtuen kaksi kolmasosaa Fe2+-ioneista on 
muuttunut Fe3+-ioneiksi ja loput Fe2+-ioneista ovat pudonneet hilasta kokonaan pois jät-
täen jälkeensä vakansseja eli tyhjiä hilapisteitä. Maghemiitti on metastabiili, sillä se 
muuttuu korkeissa lämpötiloissa hematiitiksi, jolloin magnetoituma laskee merkittävästi. 
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Tämä inversiolämpötila riippuu raekoosta, hapettumisasteesta ja epäpuhtauksista (Dun-
lop ja Özdemir 1997, s. 59). 
 
2.2.4. Raudan oksihydroksidit 
 
Raudan oksihydroksidit, joista goethiitti (αFeOOH) on tärkein, ovat yleisiä rapautuneissa 
kivissä, maaperässä ja sedimenteissä (Butler 1992, s. 29). Goethiitti on kosteiden alueiden 
maaperässä rautaoksidin stabiili muoto, minkä lisäksi sitä esiintyy karbonaattikivissä rik-
kikiisun (FeS2) muutostuotteena. Goethiitti on ortorombinen ja antiferromagneettinen mi-
neraali, joka kuitenkin yleisesti esiintyy luonnossa heikosti ferromagneettisena. Veden 
poistuessa goethiitista syntyy hematiittia ja tämä prosessi onkin tärkeä punaisten sedi-




Kiinteäliuossarja Fe1-xS, missä 0 ≤ 𝑥 ≤ 0,13, kutsutaan magneettikiisuksi, joskin lähes 
stoikiometrinen FeS tunnetaan troiliittina (Dekkers 1988). Magneettikiisun kiderakenne 
koostuu vuorottelevista rauta- ja rikkikerroksista siten, että jokaisessa rautakerroksessa 
atomit esiintyvät ferromagneettisesti pareittain ja vierekkäiset rautakerrokset ovat anti-
ferromagneettisesti järjestäytyneitä. Tästä johtuen magneettikiisun magneettiset ominai-
suudet pienenevät raudan määrän kasvaessa. Rautaköyhin magneettikiisu, monokliininen 
Fe7S8 on ferrimagneettinen, rautarikkaammat magneettikiisun muodot ovat heksagonaa-
lisia ja antiferromagneettisia.  
 
 
2.3. Luonnollinen remanentti magnetoituma 
 
Kiviin, maaperään ja sedimentteihin voi Thompsonin ja Oldfieldin (1986, s. 22) mukaan 
syntyä stabiilia remanenttia magnetoitumaa useiden luonnollisten prosessien kautta Maan 
magneettikentässä, jonka voimakkuus vaihtelee välillä 24–64 μT (Thébault et al. 2015). 
Stabiili remanentti magnetoituma on seurausta suhteellisen suurten SD-rakeiden hyvin 
pitkistä relaksaatioajoista (aineesta, lämpötilasta ja alkeisalueen koosta riippuva aika, 
joka vaaditaan aineen demagnetoitumiseen eli remanentin magnetoituman häviämiseen 
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ja/tai uudelleen magnetoitumiseen) tai MD-rakeiden tiukasti paikallaan pysyvistä seinä-
mistä (Dunlop 1983). Muinainen magneettikenttä voi tallentua kiviin niiden muodostu-
essa, kun tilastollisesti merkitsevä määrä kivien magneettisten mineraalien alkeisalueista 
kääntyy kentän suuntaisiksi (Langereis et al. 2010).  
 
Miljoonia ja miljardeja vuosia vanhoista kivistä mitattu magnetoituma koostuu tyypilli-
sesti useista komponenteista, jotka ovat syntyneet kiveen eri aikoina eri mekanismien 
(kuten esimerkiksi kerrostumisen, metamorfoosin ja diageneesin) kautta. Uudempi mag-
netoituma voi osittain tai kokonaan pyyhkiä pois aiemmat magnetoitumat tai peittää niitä 
magneettisten rakeiden järjestäytyessä uudelleen vallitsevan geomagneettisen kentän 
suuntaisiksi. Kiven muodostuessa siihen syntynyt magnetoituma on luonteeltaan primää-
ristä, ja sen jälkeen kemiallisten muutosten, salamaniskujen tai pitkäaikaisen geomag-
neettiselle kentälle altistumisen seurauksena siihen syntynyt magnetoituma on sekundää-
ristä (Butler 1992, s. 42–43). Koska on usein vaikeaa varmuudella määrittää onko mag-
netoituma luonteeltaan primääristä, paleomagneettisessa tutkimuksessa käytetään usein 
termiä luonteenomainen remanentti magnetoituma (ChRM, characteristic remanent 
magnetization). 
 
Tärkeimpiä luonnollisesti syntyviä remanentin magnetoituman muotoja ovat termorema-
nentti magnetoituma (TRM, thermoremanent magnetism) ja detritaalinen remanentti 
magnetoituma (DRM, detrital remanent magnetism), jotka ovat usein luonteeltaan pri-
määrisiä, sekä kemiallinen remanentti magnetoituma (CRM, chemical remanent magne-
tism), joka on yleensä sekundääristä (Tarling 1983, s. 23–31). Muita tyypillisiä magne-
toituman muotoja ovat viskoosi remanentti magnetoituma (VRM, viscous remanent mag-
netism) (Butler 1992, s. 57) ja salaman synnyttämä isoterminen remanentti magnetoituma 
(LIRM, lightning-induced isothermal remanent magnetism) (Graham 1961, Verrier ja 
Rochette 2002). Isotermistä remanenttia magnetoitumaa (IRM, isothermal remanent 
magnetization) voi syntyä myös muiden suurten kenttien vaikutuksesta. 
 
2.3.1. Termoremanentti magnetoituma (TRM) 
 
Koska koersiviteetti (magneettikentän voimakkuus, joka tarvitaan ferromagneettisen ai-
neen magnetoituman pienentämiseen kyllästymismagnetoitumasta nollaan) on lähellä 
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nollaa Curie-pisteessä, jopa heikko magneettikenttä – kuten Maan magneettikenttä – riit-
tää Curie-pisteen läheisyydessä magnetoimaan kiven magneettiset mineraalit. Kuuman 
laavan jäähtyessä Curie-pisteen alapuolelle, magneettikentän suunta lukkiutuu kiveen, ja 
siihen jää pysyvä magnetoituma, jota kutsutaan TRM:ksi (Néel 1955). 
 
2.3.2. Kemiallinen remanentti magnetoituma (CRM) 
 
CRM syntyy sellaisten kemiallisten muutosten seurauksena, jotka muodostavat ferromag-
neettisia mineraaleja lukkiutumislämpötilan alapuolella vakiolämpötilassa (Butler 1992, 
s. 48–50). Monet geologiset prosessit, kuten diageneesi, bakteeritoiminta, hautautumi-
seen liittyvät lämpötilanmuutokset sekä hydroterminen muuttuminen, voivat johtaa näi-
hin muutoksiin. Ferromagneettisen mineraalin kemiallisessa muodostumisessa rae kasvaa 
nollatilavuudesta ja yksittäisten mineraalirakeiden relaksaatioajat voivat kasvaa merkit-
tävästi niiden muuttuessa superparamagneettisista stabiileiksi SD-rakeiksi (Butler 1992, 
s. 48–50). Tilavuutta, jossa tämä muutos tapahtuu, kutsutaan lukkiutumistilavuudeksi ja 
rakeen kasvaessa tätä tilavuutta suuremmaksi siihen tallettuu CRM:ää. Jos kemialliseen 
muutokseen sisältyy kiderakenteen muutoksia (esimerkiksi magnetiitin muuttuessa he-
matiitiksi), CRM tallentaa kentän suunnan muutoksen aikana eikä alkuperäisen ferromag-
neettisen mineraalin magnetoituma vaikuta siihen. Jos kemialliseen muutokseen ei sisälly 
kiderakenteen muutosta (esimerkiksi titanomagnetiitin muuttuessa titanomaghemiitiksi), 
alkuperäisten rakeiden remanenssi saattaa hallita syntyvää remanenssia. CRM riippuu 
lämpötilasta, ajasta ja kiteen kasvuvauhdista (Tarling 1983, s. 29) ja on voimakkuudeltaan 
merkittävästi termoremanenttia magnetoitumaa heikompaa alhaisemmista lämpötiloista 
johtuen (Thompson ja Oldfield 1986, s. 23). 
 
2.3.3. Detritaalinen remanentti magnetoituma (DRM) 
 
DRM on remanenssi, joka syntyy sedimenttiin ennestään magnetoituneiden rakeiden 
asettuessa ulkoisen magneettikentän suuntaisiksi (Irving ja Major 1964). DRM lukkiutuu, 
kun konsolidaatio ja veden poistuminen rajoittavat sedimenttirakeiden liikkeitä niiden 
joutuessa fyysiseen kontaktiin ympäröivien rakeiden kanssa (Butler 1992, s. 56). DRM:ää 
on kahta tyyppiä: kerrostumisen aikainen depositionaalinen DRM (dDRM) ja kerrostu-
misen jälkeinen eli post-depositionaalinen DRM (pDRM) (Irving ja Major 1964). dDRM 
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on rakeisiin jo aiemmin syntynyttä magnetoitumaa. Kerrostumisen yhteydessä magneet-
tiset mineraalit suuntautuvat magneettikentän suuntaisesti ja tuloksena on dDRM. Ker-
rostumisen jälkeen sedimenteissä voi tapahtua vielä muutoksia esimerkiksi puristumisen 
tai autigeenisten mineraalien kasvusta johtuen. Nämä muutokset voivat aiheuttaa muu-
toksia mineraalien magnetoitumassa eli pDRM:ää (Thompson ja Oldfield 1986, s. 23). 
 
2.3.4. Viskoosi remanentti magnetoituma (VRM) 
 
VRM on kiveen asteittain kehittyvä remanenssi, joka johtuu altistumisesta heikoille mag-
neettikentille. Luonnossa VRM on Maan magneettikentän (tai jonkun muun ulkoisen ken-
tän) toiminnasta aiheutuvaa sekundääristä magnetoitumaa, joka syntyy kiveen (erityisesti 
MD-rakeisiin) paljon sen muodostumista myöhemmin (Butler 1992, s. 57). Nuori VRM 
on paleomagneettisen tutkimuksen kannalta käytännössä kohinaa, sillä se tallentaa vain 
nykykentän, mutta voi peittää vanhemman primäärisen NRM:n (Dunlop 1983). Koska 
VRM:n häviäminen on sen kehittymistä hitaampaa, ei yhden polariteettiepookin aikana 
kehittynyt VRM välttämättä katoa seuraavan epookin aikana. VRM:n kehittyminen kiih-
tyy merkittävästi lämpötilan vähänkin noustessa.  
 
2.3.5. Salaman synnyttämä isoterminen remanentti magnetoituma (LIRM) 
 
Tyypillinen salamanisku kestää kaikkiaan noin 200–300 ms ja sen synnyttämä suurin vir-
tapiikki on yleensä noin 40 kA, mutta voi joskus olla jopa satoja tuhansia ampeereja (Kri-
der 1986). Salamanisku synnyttää voimakkaan kehämäisen magneettikentän, jonka voi-
makkuus on lähes kääntäen verrannollinen etäisyyteen virtapiikistä. Tämä magneetti-
kenttä aiheuttaa sekundääristä IRM:ää salamaniskun lähiympäristöön. Tällaiselle 
LIRM:lle on tyypillistä satunnainen suunta ja voimakas magnetoituma. LIRM kykenee-
kin magnetoimaan myös hyvin korkean koersiviteetin rakeita. Salamanisku voi siten tu-
hota osittain tai kokonaan NRM:n (Hallimond ja Herroun 1933), vaikuttaa remanenssiin 
jopa 25 m2:n suuruisella alueella ja jopa 25 m syvyydellä, joskin alkuperäinen remanenssi 
on yleensä havaittavissa jo 90–160 cm:n syvyydellä (Graham 1961, Strik et al. 2003). 
Toistuvat salamaniskut tietyllä alueella voivat saada aikaan hyvinkin monimutkaisen use-
asta komponentista koostuvan magnetoituman, kun kunkin salamaniskun kohdalla inten-




2.4. Maan magneettikenttä 
 
Maan magneettikentän suuntaa kuvataan tyypillisesti kahden kulman: deklinaation (D) ja 
inklinaation (I) avulla (Kuva 3). Deklinaatio on maantieteellisen pohjoisen ja magneetti-
kentän (H) horisontaalikomponentin välinen kulma, 0°–360° myötäpäivään maantieteel-
lisestä pohjoisesta. Inklinaatio on kulma vaakatason ja magneettikentän välillä. Inklinaa-
tio voi saada arvoja väliltä -90° – +90° ja on positiivinen alaspäin. Deklinaation ja inkli-
naation avulla magneettikentän vertikaalikomponentti (𝐻𝑉) ja horisontaaliset pohjois- 
(𝐻𝑁) ja itäkomponentit (𝐻𝐸) voidaan esittää kaavoilla (Butler 1992): 
 
𝐻𝑉 = 𝐻 sin 𝐼                                                                                                                 (1) 
 
𝐻𝑁 = 𝐻 cos 𝐼 cos 𝐷                                                                                                    (2) 
 
𝐻𝐸 = 𝐻 cos 𝐼 sin 𝐷                                                                                                     (3) 
 
 
Geodynamoteorian (Elsasser 1956) mukaan maapallon magneettikenttä syntyy nestemäi-
sen ulkoytimen konvektiivisen virtauksen seurauksena. Syntyneestä kentästä 90 % selit-
tyy dipolikentällä, joka vastaa maapallon keskipisteeseen asetetun sauvamagneetin kent-
tää, ja 10 % korkeampien asteiden termien muodostamalla ei-dipolaarisella kentällä (Lan-
gereis et al. 2010). GAD (Geocentric Axial Dipole) -hypoteesin (Hospers 1954) mukaan 
keskiarvoistettaessa Maan magneettikenttä pitkien ajanjaksojen yli, ei-dipolaariset termit 
katoavat. Paleomagneettisissa tutkimuksissa geomagneettista kenttää yleensä approksi-
moidaankin olettamalla se geosentriseksi, pyörimisakselin suuntaiseksi dipolikentäksi 
(Kuva 4). GAD-hypoteesin mukaisessa mallissa deklinaatio on kaikkialla 0 ja inklinaatio 
on verrannollinen maantieteelliseen leveysasteeseen. 
 
Maan magneettikentän intensiteetti ja suunta vaihtelevat ajan kuluessa. Epäsäännöllisin 
väliajoin magneettikentän polariteetti kääntyy. Polariteetin kääntyminen on suhteellisen 
nopea tapahtuma (tyypillisesti alle 5000 vuotta).  Polariteettikäännösten syytä ei varmuu-
della tunneta, mutta on ehdotettu (mm. Gubbins 1999), että vaipan ja kuoren rajapinnan 
lämpövirran sivuttaisvaihtelulla olisi merkittävä rooli. Muinaiset geomagneettiset kentät 
voivat tallentua kiviin remanenttina magnetoitumana kivien muodostuessa. Normaalin 
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(eli nykykentän suuntaisen, jolloin dipoli osoittaa maantieteelliseen etelään) tai kääntei-




Kuva 3. Magneettikentän suunnat (mukaillen: Butler 1992, s. 3). Magneettikentän H suuntavektori voidaan 
jakaa vertikaalikomponenttiin 𝐻𝑉 = 𝐻 sin 𝐼 ja horisontaalikomponenttiin 𝐻ℎ = 𝐻 cos 𝐼, joka voidaan edelleen 
jakaa pohjoiskomponenttiin 𝐻𝑁 = 𝐻 cos 𝐼 cos 𝐷 ja itäkomponenttiin 𝐻𝐸 = 𝐻 cos 𝐼 sin 𝐷. Inklinaatio, I, on vaa-
katason ja magneettikentän suuntavektorin välinen kulma ja deklinaatio, D, maantieteellisen pohjoisen ja 





Kuva 4. Geosentrinen aksiaalinen dipolimalli (mukaillen Butler 1992, s. 4). Maan pyörimisakselin suuntainen 
magneettinen dipoli M sijaitsee Maan keskipisteessä. Geosentrisen aksiaalisen dipolin synnyttämän mag-
neettikentän suunnat maanpinnalla on esitetty nuolilla. RE on Maan keskisäde, λ on maantieteellinen leveys-
aste ja N maantieteellinen pohjoisnapa. Inklinaatio I ja magneettikenttä H on esitetty yhdelle sijainnille.    
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2.5. Geologinen aikataulu ja magnetostratigrafinen korrelointi  
 
Geologinen aikataulu (GTS, the geologic time scale) perustuu 1) kronostratigrafisiin yk-
siköihin, 2) geokronologisiin ajanjaksoihin sekä 3) menetelmiin, joilla nämä kaksi asteik-
koa saadaan yhdistettyä (Gradstein 2012). Kronostratigrafisessa tutkimuksessa tutkimus-
kohde ajoitetaan suhteessa toisiin kiviin ja kerrostumiin. Kronostratigrafinen asteikko pe-
rustuu kunkin vaiheen alakontaktille määritettyihin kansainvälisiin GSSP (Global Boun-
dary Stratotype Section and Point) -referenssipisteisiin. Geokronologiset ajanjaksot pe-
rustuvat näytteiden absoluuttisen iän määritykseen. Geokronologisiin ikiin ei liity infor-
maatiota kerrostumisympäristöstä, ilmastosta tai fossiilistosta, vaan ne ovat puhtaasti ki-
vestä mitattuja radiometrisiä ikiä. Geologisessa aikataulussa yhdistetään kronostratigra-
fian antama geologinen informaatio ja geokronologian tarjoamat absoluuttiset iät. 
 
Magnetostratigrafiassa kivilaji- ja sedimenttimuodostumia voidaan korreloida ja niiden 
ikiä määrittää hyödyntämällä muodostumien magneettisten polariteettien vaihteluita 
(Butler 1992, s. 159–182). Magnetostratigrafisena vertailuaineistona toimii geomagneet-
tinen polariteettiaikataulu (GPTS, Geomagnetic Polarity Time Scale). GPTS perustuu 
alun perin valtamerten laajenemisprosessiin liittyvien merenpohjan laavojen magneetti-
siin anomalioihin sekä Milankovitchin sykleihin. Kenotsooisen C-sekvenssin magneetti-
set anomaliat numeroitiin alun perin yhdestä (nuorin) 34:ään (vanhin). Myöhempien tut-
kimusten seurauksena useita uusia anomalioita löydettiin olemassa olevien anomalioiden 
väliltä, mikä johti monimutkaiseen kirjain-numerojärjestelmään kroonien nimeämisessä 
(Ogg 2012). Lisäksi C-sekvenssistä poistettiin kokonaan anomalia 14. 
Kroonia ja vastaavaa polariteettivyöhykettä merkitään etuliitteellä C, joka viittaa kenot-
sooiseen maailmankauteen tai etuliitteellä M, joka viittaa mesotsooiseen maailmankau-
teen. Etuliitteen jälkeen merkitään numerolla mikä magneettinen anomalia on kyseessä. 
Jälkiliitteellä ilmaistaan onko kyseessä nuorempi normaali polariteetti (n) vai vanhempi 
käänteinen polariteetti (r). Jos halutaan ilmaista kyseessä oleva anomalia tarkemmin, voi-
daan kroonin nimen perään lisätä vielä pisteellä eroteltuna subkrooni. Näin esimerkiksi 
C8n.2n viittaisi toiseksi nuorimpaan normaalin polariteetin subkrooniin normaalin pola-





3. GEOLOGINEN TAUSTA 
 
3.1. Turkin geologiasta 
 
Turkki on osa itä-länsisuuntaista Alppien-Himalajan orogeniavyöhykettä ja muodostuu 
monimutkaisesta yhdistelmästä mantereisia ja mereisiä muodostumia (Lefebvre et al. 
2015). Varhaisliitukaudella alkanut (mm. Torsvik et al. 2012) Euraasian ja Afrikan-Ara-
bian laattojen lähentyminen johti nykyisen Turkin alueella deformaatioon kahdessa tek-
tonisessa vaiheessa mesotsooisella maailmankaudella. Paleotektonisessa vaiheessa 
Gondwanan pohjoisreunalta peräisin olevat terraanit asettuivat paikoilleen jurakauden ja 
varhaismioseenin välisenä aikana Paleotethys- ja Neotethysmerien subduktion yhtey-
dessä (Şengör ja Yilmaz 1981, Okay ja Tüysüz 1999). Monivaiheisen törmäyksen seu-
rauksena syntyivät pohjoisesta etelään Pontiset vuoret, Anatolian vuoristo ja Taurusvuo-
ret (Kuva 5). 
 
 
Kuva 5. Turkin tektoninen kartta (mukaillen: Hinsbergen et al. 2016). Käytetyt lyhenteet: ÇkA = Çankırın 
allas, HA = Haymanan allas, TA = Tuzgölün allas ja UB = Ulukışlan allas.  
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Paleomaantieteelliset rekonstruktiot viittaavat siihen, että Anatolian monimutkainen de-
formaatiohistoria perustuu sekä Neotethysmeren mereisen litosfäärin että Neotethysmerta 
etelässä rajanneiden Anatolian vuoriston ja Taurusvuorten mantereisen litosfäärin 
subduktioon (mm. Dewey ja Sengör 1979, Sengör ja Yilmaz 1981, Okay 1986, Robertson 
2004, Moix et al. 2008, Pourteau et al. 2010, Lefebvre et al. 2013). Nämä rekonstruktiot 
osoittavat vähintään kahden subduktiovyöhykkeen olleen toiminnassa Tavşanlı-vyöhyk-
keen ja Kırşehir-blokin (Kuva 5) metamorfoituessa.  
 
Deformaation yhteydessä esiintyi laaja-alaista vulkaanista toimintaa, joka keskittyi 
Länsi-Anatolian, Keski-Anatolian, Itä-Anatolian ja pohjoiseen Galateian provinsseihin 
(Şengör ja Yılmaz 1981, Yılmaz 1990). Korkean kaliumpitoisuuden kalkkialkaalisen ig-
nimbriittisukkession purkautuminen noin 11–1 Ma oli merkkinä siirtymisestä paleotek-
tonisesta vaiheesta neotektoniseen Keski-Anatolian vulkaanisessa provinssissa (Temel et 
al. 1998, Piper et al. 2002). Keski-Anatoliassa neotektonista vaihetta luonnehtivat puris-
tus- ja sivuttaissiirrokset sekä vulkaaninen toiminta, joka keskittyi kolmionmuotoiseen 
alueeseen kolmen suuren sivuttaissiirrossysteemin (Ecemiş, Kızılırmak ja Tuzgölü) vä-
lissä (Piper et al. 2002).  
 
Nykyään Suurin osa Anatoliasta ja Egean alueesta voidaan Reilingerin et al. (2010) mu-
kaan tulkita mikrolaattana, joka liikkuu länteen suhteessa Euraasian ja Afrikan/Arabian 
laattoihin Pohjois-Anatolian transformisiirrosta pitkin pohjoisessa, Helleenien ja Kyprok-
sen hautoja pitkin etelässä ja Itä-Anatolian siirrosta pitkin idässä (Kuva 5). Mikrolaatan 
rajat ovat monin paikoin epämääräisiä ja huonosti rajattuja (mm. Biryol et al. 2011, Hins-
bergen ja Schmid 2012, Özbakir et al. 2013), minkä lisäksi mikrolaatta myös deformoituu 
sisäisesti useissa paikoissa (Reilinger et al. 2010, Koç et al. 2012, 2016). Mikrolaatan 
muodostumisen uskotaan liittyvän Arabian lomittumiseen itäiseen Anatoliaan (Dewey ja 
Şengör 1979, Şengör ja Kidd 1979) sekä alas painuvan laatan vetäytymiseen (Faccenna 
et al. 2006, Sternai et al. 2014) myöhäismioseenista lähtien (Keskin 2003, Sengör et al. 







Kuvan 6 Kirşehir-blokki (Görür et al. 1984), joka myös Keski-Anatolian kompleksina 
tunnetaan, on kooltaan 200 km × 200 km × 200 km laajuinen kolmiomainen mantereinen 
domeeni (Advokaat et al. 2014). Sen erottaa pohjoisessa Pontisista vuorista Izmir-An-
kara-Erzincan sutuurivyöhyke (Kuvat 5 ja 6), jota pitkin Neotethysmeren pohjoishaara 
subduktoitui viimeistään varhaisliitukaudelta lähtien (Şengör ja Yilmaz 1981, Tüysüz et 
al. 1995, Okay et al. 2001, 2006, 2013, Rice et al. 2006, Kaymakcı et al. 2009, Hippolyte 
et al. 2010). Kirşehir-blokki ja ylityöntyvät ofioliitit törmäsivät Pontisiin vuoriin liitukau-
den lopun ja paleoseenin välisenä aikana. Tämä käy ilmi kaarenedusta-altaiden kehitty-
misestä etumaa-altaiksi Pontisten vuorten etelärajalla sekä pohjoiseen päin kuperan 
orokliinin muodostumisesta Kirşehir-blokin pohjoispuolisiin Pontisten vuorten osiin 
(Görür et al. 1984, 1998, Kaymakci et al. 2003, 2009, Meijers et al. 2010). 
 
 
Kuva 6. Kirşehir-blokin sijainti (A) ja geologinen kartta (B) (mukaillen Advokaat et al. 2014). Tutkimusalueet 





Lännessä Tuzgölün siirros ja idässä Keski-Anatolian siirrosvyöhyke (Kuva 6) erottavat 
Kirşehir-blokin Taurusvuorista ja Anatolian vuoristosta (Lefebvre et al 2015). Kirşehir-
blokkia reunustavat etelässä korkean paineen ja matalan lämpötilan metasedimenttikivien 
vyöhykkeet, joista Tavşanli-vyöhyke on vanhempi ja edustaa korkeamman paineen olo-
suhteita kuin Afyon-vyöhyke (Kuva 5) (Okay ja Tüysüz 1999, Dilek ja Whitney 1997, 
Pourteau et al. 2010, 2013, Whitney et al. 2011).  
 
Kirşehir-blokki koostuu myöhäisliitukautisista metasedimenttikivistä, jotka metamorfoi-
tuivat paleotsooisista–varhaisliitukautisista sedimenteistä (Kocak ja Leake 1994, Le-
febvre et al. 2015) alueellisen Barrovian-tyypin metamorfoosin (noin 91–84 Ma, Whitney 
et al. 2003, Whitney ja Hamilton 2004) ja sitä seuranneen ofioliitti-obduktion seurauk-
sena (Seymen 1981, Göncüoğlu 1986, Erdogan et al. 1996, Yalınız ja Göncüoğlu 1998). 
Kompleksin kivet metamorfoituvat 6–8 kbar paineessa ja 700–800 °C lämpötilassa (Whit-
ney ja Dilek 2001, Lefebvre 2011, Lefebvre et al. 2015) eli paljon korkeammassa lämpö-
tilassa ja matalammassa paineessa kuin Tavşanli-vyöhykkeen eklogiitti- ja siniliuskefa-
siesten metamorfiset kivet (jopa 24 kbar, mutta vain 500 °C) joitakin kymmeniä kilomet-
rejä lännempänä (Sherlock et al. 1999, Davis ja Whitney 2008, Whitney et al. 2011, Plun-
der et al. 2013, 2015). 
 
Pian obduktion jälkeen laaja-alaisen magmatismin (noin 95–75 Ma) seurauksena varsin-
kin kompleksin länsiosissa muodostui felsisiä, mafisia ja intermediäärisiä intruusioita, 
joiden koostumus vaihtelee graniittisista ja granodioriittisista gabroisiin, monzoniittisiin 
ja syeniittisiin (Göncüoğlu 1986, Erler ja Göncüoğlu 1996, Kadioğlu et al. 2003, Whitney 
et al. 2003, Köksal et al. 2004, Ilbeyli 2005, Boztuğ et al. 2007, 2009, Lefebvre 2011). Ei 
ole selvyyttä siitä, minkälaisessa tektonisessa ympäristössä magmatismi kehittyi, sillä 
geokemialliset tutkimukset viittaavat granitoidien muodostumisen olleen niin laatan-
sisäistä, törmäyksen aikaista ja jälkeistä kuin vulkaaniseen kaareen liittyvääkin (Göncü-
oğlu ja Türeli 1994, Kadıoğlu et al. 2003, Ilbeyli et al. 2004). 
 
Lefebvren et al. (2013) paleomagneettiset tutkimukset osoittavat Kirşehir-blokin muo-
dostuvan kolmesta yhtenäisestä tektonisesta lohkosta, Akdağin massiivista, Kırşehirin 
massiivista ja Niğde-Ağaçören-Hirkadağin massiivista, jotka kiertyivät ja lähenivät suh-
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teessa toisiinsa kompleksin törmätessä Pontisiin vuoriin. Pohjoisessa sijaitsee luoteis-
kaakkoissuuntainen, oikeakätinen ja transpressionaalinen Delice–Kozaklın työntövyö-
hyke, joka oli aktiivinen myöhäiseoseenin aikana (Gülyuz et al. 2013). Etelässä sijaitsee 
150 km pitkä, itäkaakkois-länsiluoteissuuntainen, Savcılın työntövyöhyke (Köksal ja 
Göncüoğlu 1997), joka on Isikin et al. (2014) Rb-Sr ja Ar-Ar -ajoitusten mukaan ollut 
aktiivinen ainakin kahdessa vaiheessa (noin 40 Ma ja noin 23 Ma). 
 
Görürin et al. (1998) mukaan Keski-Anatoliassa on 11 allasta, joista kymmenen muodos-
tui Kirşehir-blokin alueella ja Haymanan allas Sakarya-mantereella. Altaiden stratigrafia, 
rakenne ja sijainti suhteessa vulkaanisiin kaariin ja sutuurivyöhykkeisiin viittaavat siihen, 
että altaita on kolmea perustyyppiä: vulkaanisiin kaariin liittyvät kaarenedustan ja kaaren 
sisäiset altaat, törmäykseen liittyvät etumaa-altaat sekä Kirşehir-blokin sedimenttipeit-
teet. Vulkaanisiin kaariin liittyvät altaat kehittyivät myöhäisliitukauden ja myöhäispale-
oseenin välisenä ajanjaksona. Kirşehir-blokin alueen vulkaanisiin kaariin liittyviä altaita 
ovat kaarenedusta-altaat Haymana, Çankiri ja Tuzgölü, sekä kaarensisäiset altaat Kirik-
kale, Ulukişla ja Şarkişla. Törmäykseen liittyvät altaat, joita ovat Refahiyen, Sivasin, Yil-
dizelin ja Yozgat-Sorgunin altaat, muodostuivat eoseenikaudella. Eoseeninen Kirşehir-
Kamanin allas edustaa Kirşehir-blokin sedimenttipeitteitä. Näiden 11 altaan lisäksi 
Gülyüz (2009) mainitsee Çiçekdağın altaan Çankirista etelään. Tämä allas muistuttaa 




3.3. Ürgüp-muodostuma ja Kappadokian ignimbriitit 
 
Kappadokiassa, Keski-Turkissa (Anatolia), lahar-sukkessioiden tai joskus lakustristen 
karbonaattikivi- ja piimaaesiintymien yhteydessä on ainakin 13 tilavuudeltaan yli 100 
km3 ja koostumukseltaan pääasiassa ryoliittista ignimbriittiyksikköä (Pennec et al. 2005, 
Lepetit et al. 2009). Nämä kaliumpitoiset kalkkialkali-ignimbriitit muodostavat neogee-
nisen Ürgüp-muodostuman yhdessä plinian-tyyppisistä purkauksista peräisin olevien la-
pillikerrostumien, paikallisten mafisten laavojen sekä uudelleenkerrostuneiden vulkano-
klastisten, fluviaalisten ja lakustristen sedimenttien kanssa (Lepetit et al. 2014). Kappa-
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dokian ignimbriittiyksiköiden nimeämisessä ja korreloinnissa on eroja tutkimuksesta toi-





Kokonaistilavuudeltaan noin 80 km3:n Kavak-ignimbriitti levittäytyy noin 2600 km2:n 
alueelle (Pennec et al. 1994) ja on Keski-Anatolian vulkaanisen provinssin vanhimpia 
pyroklastisia kerrostumia (Aydar et al. 2012). Kavak-ignimbriitti on kerrostunut flu-
violakustristen sedimenttien väliin, mikä indikoi useampaa purkautumistapahtumaa. Jois-
sakin tutkimuksissa Kavak-ignimbriitti on jaettu useampiin yksiköihin (Viereck-Götte et 
al. 2010) tai alayksiköihin (mm. Mues-Schumacher ja Schumacher 1996, Pennec et al. 
2005), mutta Aydarin et al. (2012) mukaan Kavak-ignimbriitit ovat ajallisesti ja litologi-
sesti niin samankaltaisia, että on perusteltua lukea ne yhdeksi yksiköksi. Kaikki Kavak-
ignimbriitit sisältävät runsaskiteistä hohkakiveä, jossa on isoja (3–5 mm) biotiitti-, pla-
gioklaasi- ja kvartsihajarakeita, mutta ei alkalimaasälpiä (Aydar et al. 2012). Voimakas 
kiteytyminen ja muuntuminen ovat yleisiä Kavak-ignimbriiteille. Hyvin säilyneistä Rhi-
nocerotidae-fossiilileista on päätelty, että Kavak-ignimbriitit ovat muodostuneet alhai-
sessa lämpötilassa maan pinnalla. Kavak-ignimbriitin iäksi on arvioitu 8,6–14 Ma (Tau-




Noin 4200 km2:n laajuiselle alueelle levittäytynyt Zelve-ignimbriitti on kokonaistilavuu-
deltaan noin 120 km3 (Pennec et al. 1994). Yksikkö koostuu noin 10 m paksusta ryoliit-
tisen hohkakivilaskeuman ja pyroklastisten virtojen muodostamasta kerrostumasta (Schu-
macher ja Mues-Schumacher 1997) ja sitä peittävästä ignimbriittikerrostumasta (Aydar 
et al. 2012). Hohkakivi on lasimaista ja putkimaista sekä sisältää harvakseltaan plagio-
klaasi-, biotiitti- ja kvartsihajarakeita. Paikoitellen kiteytymisen ja muuntumisen seurauk-
sena zeoliittinen aines korvaa hohkakivilasia. Varsinainen ignimbriitti on väriltään bei-
gestä vaaleanpunaiseen ja vaihettuu asteittain hohkakivipitoisesta tuhkapitoiseksi. Zelve-







Noin 8–8,7 Ma ikäiseksi (Taulukko 3) arvioitu Sarimadentepe-ignimbriitti on kokonais-
tilavuudeltaan noin 80–110 km3 ja kattaa noin 3900–5200 km2 (Pennec et al. 1994, Vie-
reck-Götte et al. 2010). Sarimadentepe-ignimbriitti peittää Zelve-ignimbriitin päälle ke-
hittynyttä paleomaannosta. Yksikön sisältämä hohkakivi on tekstuuriltaan eutaksiittista 
ja se sisältää plagioklaasi-, biotiitti-, klinopyrokseeni- ja oksidihajarakeita vaalean- ja 




Sofular-ignimbriitti koostuu noin metrin paksuisesta hienorakeisesta hohkakivipitoisesta 
laskeumakerrostumasta, jota peittää noin 25 m paksu yksittäinen virtausyksikkö. Virtaus-
yksikkö on tuhkakannatteinen ja liittisestä aineksesta ja hohkakivestä köyhä kerrostuma 
(Aydar et al. 2012). Hohkakivi sisältää plagioklaasi-, biotiitti- ja oksidihajarakeita. 
 
Koska Sofular-ignimbriittiä on löydetty vain hyvin rajallisesta paljastumasta Sofularin 
kylän läheisyydestä, sen stratigrafinen korrelointi on osoittautunut haasteelliseksi (Aydar 
et al. 2012). Pennec et al. (1994) sijoittivat sen Gördeles- ja Kızılkaya-ignimbriittien vä-
liin. Mues-Schumacher ja Schumacher (1996) tulkitsivat sen Valibabatepe-ignimbriitin 
distaalifasiekseksi, kun taas Pennec et al. (2005) tulkitsivat sen Gördeles-ignimbriitin dis-
taalifasiekseksi. Viereck-Götte et al. (2010) ja Lepetit et al. (2014) korreloivat paljastu-
man Sarimadentepe-ignimbriitiksi geokemiallisen ja mineralogisen datan perusteella. Ra-
diometriseen ajoitukseen ja geokemiaan perustuen Aydar et al. (2012) ehdottivat Sofular-
ignimbriittiä erilliseksi ignimbriittiyksiköksi Cemilköy- ja Sarimadentepe-ignimbriittien 
välissä. Tulkintaeroista johtuen myös Sofular-ignimbriitin ikäarviot ovat vaihdelleet suu-




























































































































































Kokonaistilavuudeltaan noin 300 km3:n Cemilköy-ignimbriitti ulottuu noin 8600 km2:n 
alueelle (Pennec et al. 1994). Yksikön iäksi on arvioitu 6,3–8,4 Ma (Taulukko 3). Varsi-
nainen ignimbriittiyksikkö on väriltään vaaleanharmaa ja sisältää valkoisia ja vaaleita 
prismaattisia hohkakiven kappaleita, jotka voivat yltää jopa 70 cm kokoon. Hajarakeet 
ovat plagioklaasia, biotiittia, amfiboleja ja oksideja (Aydar et al. 2012). Ignimbriittiä 




Väriltään vaaleanpunaisesta punaruskeaan Tahar-ignimbriitti on maantieteellisesti rajoit-
tunut Keski-Anatolian vulkaanisen provinssin itäosiin (Aydar et al. 2012). Se kattaa noin 
1000 km2 ja on kokonaistilavuudeltaan suunnilleen 25 km3 (Pennec et al. 1994). Yksikkö 
alkaa vuorottelevilla lapilli- ja tuhkapitoisilla laskeumakerrostumilla, joita peittää vähin-
tään kolme peräkkäistä virtauskerrostumaa, joita erottavat ohuet laskeumakerrostumat 
(Aydar et al. 2012). Tahar-ignimbriitti sisältää runsaasti kivilajifragmentteja ja sen väril-
tään beigestä vaaleanpunaiseen hohkakivi sisältää plagioklaasi-, amfiboli-, klinopyrok-
seeni- ja ortopyrokseenihajarakeita. Ainakin Yeşilözin kylän ympäristössä Tahar-ig-
nimbriitti on kerrostunut lakustristen sedimenttien päälle ja sitä puolestaan peittävät laa-





Pennecin et al. (1994) mukaan kokonaistilavuudeltaan noin 110 km3:n Gördeles-ig-
nimbriitti kattaa noin 3600 km2:n alueen. Koostumukseltaan yksikkö on Aydarin et al. 
(2012) mukaan Kızılkaya- ja Sarimadentepe-ignimbriittien kaltaista. Yksikkö voidaan ja-
kaa kahteen paleomaannoksen erottamaan yksikköön. Hajarakeet ovat plagioklaasia, 
biotiittia, klinopyrokseenia ja oksideja. Gördeles-ignimbriitti on arvioitu 6,3–7,6 Ma van-
haksi (Pennec et al. 2005, Aydar et al. 2012), mutta Mues-Schumacher ja Schumacher 





Kızılkaya-ignimbriitti on kokonaistilavuudeltaan 180 km3 yksikkö, joka muodostaa lit-
teitä pintoja alueella, joka kattaa 8500–10600 km2 (Pennec et al. 1994, Schumacher ja 
Mues-Schumacher 1996). Yksikkö on paksuudeltaan keskimäärin 13–15 m, mutta pak-
suimmillaan jopa noin 80 m (Schumacher ja Mues-Schumacher 1996). Se koostuu las-
keumakerrostumasta ja kahdesta erillisestä virtausyksiköstä, joista alempi on selvästi 
enemmän höyryfaasin vaikutuksesta muuntunutta (Aydar et al. 2012). Plagioklaasi-, 
biotiitti-, ortopyrokseeni- ja oksidihajarakeita sisältävä hohkakivi on tekstuuriltaan Gör-
deles-ignimbriitin hohkakiven kaltaista. Kızılkaya-ignimbriitin iäksi on arvioitu 4,3–5,5 




Joissakin tutkimuksissa myös İncesu-ignimbriittinä tunnettu Valibabatepe-ignimbriitti on 
kokonaistilavuudeltaan 100 km3, tumma, voimakkaasti hitsautunut, tekstuuriltaan eutak-
siittinen ja hyvin kehittyneitä fiammeja sisältävä ignimbriittiyksikkö, joka kattaa noin 
5200 km2:n alueen (Pennec et al. 1994, Aydar et al. 2012). Laskeumakerrostuma sisältää 
dasiittista hohkakiveä, jonka mineraaliseurueen muodostavat plagioklaasi, amfibolit ja 
klinopyrokseeni (Aydar et al. 2012). Valibabatepe-ignimbriitin yksi tunnusmerkeistä on 




Keski-Anatolian vulkaanisen provinssin nuorin ignimbriittiyksikkö muodostui kahden 
purkauksen seurauksena. Purkauskerrostumia erottaa paikallisesti paleomaannokset ja 
tuhkakartiokerrostumat (Druitt et al. 1995). Purkauskerrostumat ovat geokemiallisesti lä-






3.4. Tuzköy-muodostuma sekä Sofularin ja Yeniyaylacıkin kerrossarjat 
 
Tuzköy-muodostuma (Tt Kuvassa 7) koostuu keltaisista bioturbaation muokkaamista 
ohuista silttikivikerroksista, laminoituneista silisifikoituneista savikivistä, sekä vuorotte-
levista ohuista laminoituneista hiekkakivikerroksista ja tuffikerroksista. Muodostuman 
kalkki- ja savikivet sisältävät kipsikiteitä. Muodostuma on arvioitu iältään myöhäismio-
seeniseksi stratigrafian ja merkelinäytteistä tehtyjen fossiililöytöjen (Cyprideis sp., 
Chara, Ilyocyris cf. gibba) perusteella (Yildiz et al. 2016). Kontakti Tuzköy-muodostu-
man ja sen alapuolisen Kızılöz-muodostuman välillä on diskordantti. Tuzköy-muodostu-
man ja sen yläpuolisen Yüksekli-muodostuman välillä ei diskordanssia ole.  
 
Tämän tutkimuksen kohteena olleet Sofularin ja Yeniyaylacıkin kerrossarjat kuuluvat 
molemmat Tuzköy-muodostumaan. Molemmille kerrossarjoille on yhteistä rikas ja hyvin 
säilynyt myöhäisneogeeninen nisäkäsfossiilifauna. Fossiilifauna sisältää sarvikuonojen 
(Rhinocerotoidea), sikojen (Suidae), hevoseläinten (Equidae) ja onttosarvisten (Bovidae) 
fossiileita. Kerrossarjojen fossiilifaunat eroavat toisistaan lajistoltaan: Yeniyaylacıkin 
fossiilit ovat vähemmän polveutuneita (Ferhat Kaya, henkilökohtainen tiedonanto 2018). 
Sofular-ignimbriittiä nuorempaa Kısladagin karbonaattikiveä (Pennec et al. 2005) löytyi 
molempien kerrossarjojen yhteydestä (Murat Özkaptan, henkilökohtainen tiedonanto 
2018).   
 
Sofularin 50,82 m paksu kerrossarja (38°43'35'' N ja 35.00'30'' E) (Kuvat 6 ja 7) on alku-
perältään ainakin osin fluviolakustrinen. Kerrossarjan litologia koostuu keltaisista, har-
maista ja ruskeista, ohuesti kerrostuneista ja laminoituneista silttikivistä, laminoituneista 
piipitoisista savikivistä ja hiekkakivistä sekä paikoin tuffiittikerroksista (Murat Özkaptan, 
henkilökohtainen tiedonanto 2017). Kerrossarjan ylemmissä osissa koostumus muuttuu 
karbonaattipitoisemmaksi karbonaattikivikerrosten ja kipsipitoisten savikivikerrosten 
myötä. 
 
Toinen tämän tutkimuksen kohteista, 7,55 m paksu Yeniyaylacıkin kerrossarjan 
(38°45'35'' N ja 34°37'04'' E) (Kuvat 6 ja 7) litologia koostuu hienoainessedimenttiker-
roksista sekä paikoin ohuista karbonaattikivi-hiekkakivikerroksista (Murat Özkaptan, 













































































Sofularin kerrossarjasta otettiin vuonna 2016  83 suunnattua näytettä siten, että jokaisesta 
41 stratigrafisesta kerroksesta otettiin kaksi näytettä ja kerroksesta 37 kolme näytettä. 
Yeniyaylacıkin kerrossarjasta otettiin vastaavasti 32 suunnattua näytettä siten, että ker-
rossarjan jokaisesta 11 kerroksesta otettiin kolme näytettä, paitsi kerroksesta 6 vain kaksi 
näytettä. Sylinterinäytteet (halkaisija 25 mm) porattiin kivettyneistä kerroksista kannet-
tavalla, bensiinikäyttöisellä ja vesijäähdytteisellä poralla. Heikosti konsolidoituneissa tai 
rakenteellisesti heikoissa kerroksissa käytettiin sähkökäyttöistä poraa. Näytteet otettiin 
hienorakeisista ja rapautumattomista sedimenteistä. Näytteet suunnattiin magneettisen 
kompassin avulla ja kompassilukemille tehtiin paikallinen deklinaatiokorjaus (4,5 °E). 
 
Näyteväli oli Sofularissa keskimäärin 127 cm, pienimmillään 43 cm näytteiden 4 ja 5 
välissä (tasolla 3,22–3,65 m) ja suurimmillaan 241 cm näytteiden 40 ja 41 välissä (tasolla 
48,40–50,81 m). Näytteet 23 ja 24 (23,35–26,10 m) olivat niin hauraita, että ne hajosivat 
eikä niitä siten voinut käyttää mittauksissa. Yeniyaylacıkissa näyteväli oli keskimäärin 
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75 cm, pienimmillään 41 cm näytteiden 8 ja 9 välissä (5,80–6,21 m) ja suurimmillaan 115 
cm näytteiden 3 ja 4 (1,20–2,35 m) sekä näytteiden 4 ja 5 (2,35–3,50) välissä.  
 
Näytteet preparoitiin laboratoriossa analyysejä varten (Kuvat 8 ja 9). Joistakin näytteistä 
preparoitiin useampi osanäyte. Kaikista osanäytteistä mitattiin suskeptibiliteetit, mutta 
yleensä vain yksi osanäyte kustakin näytteestä demagnetoitiin. Muutamasta näytteestä 
demagnetoitiin kontrollia varten kaksi osanäytettä. Näytteistä SOF 18.1, SOF 21.1, SOF 
22.1, SOF 29.2, SOF 38.2, YAY 2.2, YAY 5.2, YAY 9.3 ja YAY 10.3 preparoitiin käsin 
jauhamalla termomagneettista analyysiä varten noin 0,3–0,9 g näyte. Jauhettava pala oli 
rapautumaton ja tasakoosteinen. 
 
 









5.1. Näytteiden litologia 
 
Kivilajeja ja maalajitteita voidaan luokitella niiden raekoon perusteella. Sedimentologi-
assa laajasti käytetty Udden-Wentworth-luokitus (Udden 1914, Wentworth 1922) perus-
tuu lajitteiden luokitteluun siten, että peräkkäisten raekokoluokkien rajojen raekokojen 
suhde on aina 1:2. Tässä työssä kaikkien näytteiden raekoko arvioitiin käsinäytteistä Ud-
den-Wentworth-luokituksen mukaisesti. Arvioinnissa käsinäytettä verrattiin lajitteisiin, 
joiden raekoko vastasi hyvin hienoa hiekkaa (0,063–0,125 mm), hienoa hiekkaa (0,125–
0,250 mm), keskihiekkaa (0,25–0,50 mm), karkeaa hiekkaa (0,5–1,0 mm) sekä hyvin kar-
keaa hiekkaa (1-2 mm) (Kuva 10). Lajittuneisuus arvioitiin sedimentistä erittäin huonosti 





Kuva 10. Välineistö käsinäytteiden litologian arviointiin: pipetti, 10 % suolahappoliuos (HCl), Udden-Went-
worth-luokituksen hienoa hiekkaa, keskihiekkaa, karkeaa hiekkaa ja hyvin karkeaa hiekkaa vastaavat ver-
tailulajitteet sekä Munsellin värikartta. 
 
Koska värien havaitseminen on subjektiivista, tarvitaan jonkinlainen vertailustandardi, 
jotta eri näytteiden värejä olisi mahdollista verrata toisiinsa. Sedimentologiassa käytetään 
yleisesti Munsellin värikarttoja sedimentin värin arvioimiseen (Kuva 10). Munsellin vä-
rikartat perustuvat Munsellin värisysteemiin, jossa jokainen väri voidaan kuvata pisteeksi 
kolmiulotteisessa väriavaruudessa (Munsell 1912).  
 
Jokainen Munsellin värisysteemin väri voidaan esittää kolmen muuttujan: värisävyn 
(hue), täyteläisyyden (chroma) ja valoisuuden (value) avulla. Järjestelmässä pääsävyjä on 
viisi: punainen (R), keltainen (Y), vihreä (G), sininen (B) sekä violetti (P). Pääsävyjen 
lisäksi järjestelmässä on viisi välisävyä: YR, GY, BG, PB ja RP. Kaikki kymmenen pää- 
ja välisävyä on vielä jaettu kymmeneen alasävyyn (1–10), jolloin sävyjä on yhteensä sata. 
Käytännössä väritaulukoissa käytetään 40 sävyä, jolloin käytetään lukuarvoja 2,5; 5; 7,5 




Valoisuus ilmaisee värin tummuusasteen asteikolla nollasta kymmeneen siten, että nolla 
viittaa mustaan ja kymmenen valkoiseen. Värin täyteläisyys (0–10) viittaa värin puhtau-
teen siten, että alhaiset täyteläisyyden arvot viittaavat epäpuhtaampiin väreihin, kuten 
pastellisävyihin. Munsellin värijärjestelmässä väri esitetään siten, että ensin ilmaistaan 
värisävy ja sitten valoisuus ja täyteläisyys vinoviivalla eroteltuna (esimerkiksi yksi vaa-
leanruskean sävyistä olisi 10YR 6/3). Tässä työssä kaikkien näytteiden väri arvioitiin 
Munsellin värikartan avulla. 
 
Karbonaattimineraalit (esimerkiksi kalsiitti, CaCO3) reagoivat voimakkaasti suolahapon 
(HCl) kanssa muodostaen hiilidioksidia (CO2) reaktion 
 
𝐶𝑎𝐶𝑂3 + 2𝐻𝐶𝑙 → 𝐶𝑂2 + 𝐻2𝑂 + 𝐶𝑎
2+ + 2𝐶𝑙− 
 
mukaisesti. Jos tarpeeksi karbonaattia sisältävän näytteen päälle tiputetaan pisara suola-
happoa, voi reaktion havaita muodostuvan hiilidioksidin kuplimisena näytteen pinnalla. 
Suolahappotesti onkin nopea keino kivi- tai sedimenttinäytteen karbonaattipitoisuuden 
karkeaan arviointiin. Tässä työssä kaikkien näytteiden karbonaattipitoisuutta arvioitiin 10 
% suolahappoliuoksen avulla (Kuva 10). Reaktion voimakkuuden perusteella näytteet ja-
ettiin silmämääräisesti neljään luokkaan: +++ (voimakkaasti karbonaattipitoinen), ++ 
(karbonaattipitoinen), + (heikosti karbonaattipitoinen) ja 0 (ei sisällä karbonaattia). 
 
       
5.2. Magneettinen suskeptibiliteetti ja taajuusriippuvainen suskeptibiliteetti 
 
Magneettisella suskeptibiliteetilla kuvataan sitä, miten aine reagoi ulkoisessa magneetti-
kentässä (Evans ja Heller 2003, s.51). Suskeptibiliteetin vaihtelu kerroksesta toiseen voi 
kertoa muutoksista magneettisissa mineraaleissa ja/tai niiden määrässä. Jos litologia py-
syy samana, suskeptibiliteetin vaihtelu voi heijastaa muutoksia sedimentaatioympäris-
tössä (esim. Maher 1998, Sandgren ja Snowball 2001). Koska käytännössä kaikkien ai-
neiden suskeptibiliteetit ovat mitattavissa nopeasti ja yksinkertaisesti näytettä vahingoit-





Suskeptibiliteetti yhdistää magneettivuon tiheyden, B (yksikkö T) magneettikenttään 
(Evans ja Heller 2003, s. 51): 
 
𝐵 = 𝜇0(𝐻 + 𝐽)                                                                                                             (4) 
 
missä μ0 = 4π∙10
-7 H m-1 on tyhjiön permeabiliteetti, H magneettikentän voimakkuus (yk-
sikkö A m-1) ja J magnetoituma (yksikkö A m-1). Magnetoituman ja magneettikentän voi-




                                                                                                                             (5)  
 
missä  on näytteen tilavuussuskeptibiliteetti (SI-järjestelmässä yksikötön muuttuja). Yh-





                                                                                                                    (6)   
 
missä 𝜇𝑟 on näytteen suhteellinen permeabiliteetti (μr = B/H). Massasuskeptibiliteetti χ 
saadaan tilavuussuskeptibiliteetista jakamalla se näytteen tiheydellä  (Evans ja Heller 





                                                                                                                              (7)    
 
Koska  on yksikötön muuttuja, saadaan massasuskeptibiliteetin χ yksiköksi m3 kg-1.  
 
Alhaisen suskeptibiliteetin näytteissäkin voi olla merkittäviä määriä magnetiittirakeita, 
sillä Dearingin (1994) mukaan magneettisen suskeptibiliteetin arvo 0,001 × 10−9 m3  
kg-1 vastaa noin 1 ppm SP-magnetiittia (raekoko 0,02 μm) tai noin 1,6 ppm stabiilia SD-
magnetiittia (raekoko 0,2 μm). Näiden lukemien perusteella tilavuudeltaan jo muutaman 




Mittaustaajuutta muuttamalla muutetaan sitä aikaa, joka rakeilla on muuttuvaan kenttään 
reagoimiseen. Mittaustaajuuden kasvaessa rae ei siten saavuta magneettista tasapainoase-
maa, jonka se saavuttaisi pienemmällä taajuudella, ja SP- ja SD-rakeiden välinen raja 
siirtyy pienempiin tilavuuksiin, jolloin magneettinen suskeptibiliteetti jää pienemmäksi 
(Dearing et al. 1996). Tässä työssä taajuusriippuvainen massasuskeptibiliteetti laskettiin 
prosentuaalisena suskeptibiliteettihäviönä χfd (%): 
 
𝜒𝑓𝑑(%) = 100 ×
(𝜒𝑙𝑓 − 𝜒ℎ𝑓)
𝜒𝑙𝑓
.                                                                                (8)  
 
 
Hrouda ja Pokorny (2011) toteavat taajuusriippuvaisen suskeptibiliteetin olevan yksi hyö-
dyllisimmistä työkaluista magneettisten rakeiden tutkimuksessa, koska se mahdollistaa 
superparamagneettisten rakeiden havaitsemisen. Superparamagneettiset rakeet ovat voi-
makkaasti magneettisia, mutta eivät kanna remanenttia magnetoitumaa (Thompson ja 
Oldfied 1986, s. 10). Raekooltaan superparamagneettiset rakeet ovat niin pieniä (< 0,03 
μm), että primäärisiä mineraaleja ei yleensä tavata niin pieninä rakeina (Dearing 1994, 
Dearing et al. 1996). Tästä johtuen taajuusriippuvaisen suskeptibiliteetin korkeat arvot 
indikoivat mineraalirakeiden olevan luonteeltaan sekundäärisiä, esimerkiksi maannostu-
misen yhteydessä muodostuneita. 
 
Taajuusriippuvaisen suskeptibiliteetin määrittämiseksi näytteiden suskeptibiliteetti mitat-
tiin magneettikentän voimakkuudella 320 A m-1 sekä matalalla taajuudella (χlf ≈ 512 Hz) 
että korkealla taajuudella (χhf ≈ 8094 Hz) automaattisella SM 150 -suskeptibiliteettimit-
tarilla (Kuva 11) Helsingin yliopiston kiinteän maan geofysiikan laboratoriossa. Näyttei-
den suskeptibiliteetti mitattiin kolme kertaa ja mittaustuloksista laskettiin keskiarvo. Mit-





Kuva 11. SM 150 -suskeptibiliteettimittari. 
  
 
5.3. Vaihtovirtademagnetointi ja datan analyysi 
 
Vaihtovirta eli AF (alternating field) -demagnetoinnissa näytteen magnetoituma poiste-
taan asettamalla näyte muuttuvaan sähkökenttään. Kun tämä toteutetaan askeleittain de-
magnetointikentän maksimivoimakkuutta joka askeleen jälkeen kasvattamalla, on mah-
dollista erottaa näytteestä eri magnetoitumakomponentteja koersiviteettiin perustuen. Eri 
magnetoitumakomponentit erotetaan monikomponenttianalyysin (Kirschvink 1980) 
avulla. 
  
Vaihtovirtademagnetointi perustuu siihen, että jokaisessa askeleessa magneettikentän 
suuntaa käännetään useita kertoja vastakkaiseksi siten, että kullakin käännöksellä mag-
neettikentän voimakkuutta hieman pienennetään (Butler 1992, s. 81–82). Näin esimer-
kiksi 20 mT:n askeleella magneettikentän voimakkuus on aluksi 20 mT ja kaikkien niiden 
rakeiden, joiden koersiviteetti on korkeintaan 20 mT, magneettiset momentit kääntyvät 
kentän suuntaisiksi. Magneettikentän kääntyessä sen voimakkuus lasketaan esimerkiksi 
arvoon 19,9 mT ja nyt kaikkien niiden rakeiden, joiden koersiviteetti hc on korkeintaan 
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19,9 mT, magneettiset momentit kääntyvät päinvastaisiksi. Magneettikentän suunnan taas 
muuttuessa sen voimakkuus lasketaan arvoon 19,8 mT ja jälleen niiden rakeiden, joiden 
koersiviteetti on korkeintaan 19,8 mT, magneettiset momentit vaihtavat suuntaansa (ta-
kaisin samansuuntaisiksi kuin 20 mT voimakkuudella).  Näin jatketaan aina 0 mT:n ken-
tänvoimakkuuteen asti. Nettovaikutuksena rakeiden magneettiset momentit kumoavat 
toisensa (Kuva 12). Lopputuloksena niiden rakeiden, joiden koersiviteetti on demagne-
tointikentän maksimivoimakkuutta pienempi (hc ≤ HAF), nettomagnetoituma tuhoutuu. 
 
 
Kuva 12. AF-demagnetoinnin periaate (mukaillen: Butler 1992, s. 82). A: magneettikentän voimakkuus ajan 
funktiona. Magneettikentän voimakkuuden funktio on muodoltaan lineaarisesti vaimeneva siniaalto. Suora-
kaiteella rajattu alue on esitetty yksityiskohtaisemmin kuvassa B. 
 
Zijderveldin (1967) mukaan paras esitystapa demagnetointidatalle on kuvaaja, jossa sekä 
remanenssin suunnan muutos, että intensiteetin muutos esitetään samassa kuvaajassa. 
NRM-vektorin kanta asetetaan origoon ja vektorin kärki projisoidaan toisiaan vastaan 
kohtisuorassa oleviin tasoihin. Tasot ovat horisontaalitaso itä (E)/länsi (W) – pohjoinen 
(N)/etelä (S) sekä vertikaalitaso, jossa toinen akseli on ylös (U)/alas (D) ja toiseksi akse-
liksi voidaan valita joko E/W tai N/S. Horisontaali- ja vertikaaliprojektio yhdistetään sa-
maan kuvaan niin, että molemmille tasoille yhteinen akseli (E/W tai N/S) on kummallekin 
projektiolle sama. Kuvaajassa pisteen etäisyys origosta on verrannollinen NRM:n inten-
siteettiin. 
 
Butler (1992, s. 86–88) antaa yhtälöt kunkin demagnetointivaiheen i NRM-vektorin 




𝑁𝑖 = 𝑁𝑅𝑀𝑖 cos(𝐼𝑖) cos 𝐷𝑖                                                                                           (9)   
 
𝐸𝑖 = 𝑁𝑅𝑀𝑖 cos(𝐼𝑖) sin 𝐷𝑖                                                                                            (10)   
 
𝑍𝑖 = 𝑁𝑅𝑀𝑖 sin 𝐼𝑖                                                                                                           (11)   
 
Yhtälöissä NRMi on 𝑵𝑹𝑴𝒊:n intensiteetti, 𝐼𝑖 sen inklinaatio ja 𝐷𝑖 deklinaatio. Jokaisessa 
demagnetointipisteessä N-akselin ja origosta lähtevän vektorin välinen kulma horisontaa-
litasossa antaa deklinaation siinä pisteessä. N-akselin ja vertikaalitasossa olevan suoran 
välisestä kulmasta saadaan arvio inklinaatiolle (𝐼𝑎𝑝𝑝), jonka yhteys todelliseen inklinaa-
tioon on: 
 
tan 𝐼 = tan 𝐼𝑎𝑝𝑝 |cos 𝐷|                                                                                              (12)   
 
Demagnetoinnin edetessä NRMi:n suunta muuttuu kunnes näytteen stabiilein kompo-
nentti on saatu erotettua. Tällöin NRMi suuntautuu suorassa linjassa kohti origoa. Tämä 
komponentti on näytteen ChRM-komponentti. 
 
Demagnetointitulosten pohjalta näytteenottopaikassa (𝜆𝑠, 𝜙𝑠) lasketuista ChRM-kom-
ponentin suunnista (𝐼𝑚, 𝐷𝑚) saa laskettua Butlerin (1992, s. 121–123) mukaan virtuaali-
sen geomagneettisen navan (VGP, virtual geomagnetic pole) sijainnin (𝜆𝑝, 𝜙𝑝): 
 
 𝜆𝑝 = sin
−1(sin 𝜆𝑠 cos 𝑝 + cos 𝜆𝑠 sin 𝑝 cos 𝐷𝑚)                                                 (13) 
 
{
𝜙𝑝 = 𝜙𝑠 + 𝛽               , 𝑘𝑢𝑛 cos 𝑝 < sin 𝜆𝑠 sin  𝜆𝑝
𝜙𝑝 =  𝜙𝑠 + 180° − 𝛽, 𝑘𝑢𝑛 cos 𝑝 < sin 𝜆𝑠 sin  𝜆𝑝
                                    (14) 
 
Yhtälöissä p on magneettinen kolatitudi: 
𝑝 =  tan−1 (
2
tan 𝐼𝑚
)                                                                                                  (15) 
 




𝛽 = sin−1 (
sin 𝑝 sin 𝐷𝑚
cos  𝜆𝑝
)                                                                                        (16)  
 
Tässä työssä vaihtovirtademagnetointi tehtiin suprajohtavaan kvantti-interferometriin eli 
SQUID:iin (Superconducting Quantum Interference Device) perustuvan kryogeenisen 
magnetometrin (Kuva 13) avulla Helsingin yliopiston kiinteän maan geofysiikan labora-
toriossa. Vaihtovirtademagnetointi tapahtuu magneettikenttää vaimentavan μ-metalli-
kuoren (rautanikkeliseos) sisällä lähellä nollaa olevassa magneettikentässä. Demagne-
tointi suoritettiin askeleittain siten, että aluksi demagnetoitiin 2,5 mT:n askelilla kentän-
voimakkuuteen 10 mT asti, sitten 5 mT:n askelilla kentänvoimakkuuteen 30 mT asti, 10 
mT:n askelilla kentänvoimakkuuteen 60 mT asti ja lopuksi askelvälinä käytettiin 20 
mT:aa. Näytteet demagnetoitiin 100 mT:n AF-kentällä tai, mikäli stabiilia lopputulosta ei 
saavutettu, 140 mT:n kentällä. Mittauksissa käytettiin Ikayaki-ohjelman versiota 1.1 ja 
analyysissä Mavis-ohjelman versiota 1.0 (Project MAVIS 2006). 
 
 
Kuva 13. SQUID-magnetometri. 
 
Tässä työssä Mavis-ohjelmistolla (Project MAVIS 2006) vaihtovirtademagnetointi-
datasta analysoidut ChRM-komponentit arvioitiin epäluotettaviksi, mikäli niiden dekli-
naatiosta ja inklinaatiosta laskettu VGP-latitudi oli alle ±30°, koska tämä usein viittaa 
transitiovaiheeseen. Tyypillisesti paleomagneettisessa tutkimuksessa myös ne kom-
ponentit, joiden suurin kulmapoikkeama (MAD, maximum angular deviation) on suuri, 
tulkitaan epäluotettaviksi. Yleensä raja-arvona pidetään tutkimuksesta riippuen arvoja 
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alle 15° ja jopa alle 5°–10° (Butler 1992), mutta sedimenttikivien tapauksessa tämä voi 
usein olla turhan tiukka raja-arvo. Tässä tutkimuksessa päädyttiin tulkitsemaan epäluotet-
taviksi ne komponentit, joiden MAD ylitti 16°. 
 
 
5.4. Termomagneettinen analyysi 
 
Ferromagneettisten mineraalien magneettiset ominaisuudet riippuvat voimakkaasti läm-
pötilasta (Néel 1955). Niin sanotun Curie-pisteen yläpuolella ferromagneettinen aine 
muuttuu paramagneettiseksi. Vastaavasti Néelin lämpötilan yläpuolella antiferromag-
neettinen aine (esim. hematiitti) muuttuu paramagneettiseksi. Magneettisen suskeptibili-
teetin lämpötilariippuvuus on siten hyödyllinen ominaisuus magneettisten mineraalien 
tunnistamisessa (mm. Stephenson ja Sa 1970, Hrouda 1994). Curie-pisteet ja Néelin läm-
pötilat määritetään lämpötiloina, joissa suskeptibiliteetti putoaa merkittävästi. Moskowit-
zin (1981) mukaan Curie-piste ei yksin riitä magneettisten mineraalien tunnistamiseksi, 
vaan on tarkkailtava näytteen termomagneettisen kuvaajan muotoa. Termomagneetti-
sessa kuvaajassa näytteen magneettinen ominaisuus (esimerkiksi kyllästymismagnetoi-
tuma tai magneettinen suskeptibiliteetti) esitetään lämpötilan funktiona, kun näytettä kuu-
mennetaan ja jäähdytetään. Curie-piste voidaan määrittää termomagneettisesta kuvaa-
jasta esimerkiksi graafisesti (Hrouda 1994). 
 
Useimmissa kivissä termomagneettisen analyysin lämmityskäyrät eroavat selvästi jääh-
dytyskäyristä, mikä viittaa lämmityksen aiheuttamiin magneettisten mineraalien muutok-
siin (Hrouda et al. 2003). Mikäli kiven lämmitys- ja jäähdytyskäyrät ovat lähes identtiset, 
on sen magnetismi yleensä peräisin lähinnä karkearakeisesta magnetiitista tai hematii-
tista. Usein jäähdytyskäyrän suskeptibiliteetit ovat paljon korkeampia kuin lämmitys-
käyrän, mutta käyrät ovat muodoltaan samankaltaisia. Tällöin on yleensä kyseessä ti-
lanne, jossa lämmityksen yhteydessä vähemmän magneettisista faaseista muodostuu 
uutta ja magneettisempaa faasia (tyypillisesti magnetiittia). Joskus suskeptibiliteetit ovat 





Tässä työssä osalle näytteistä mitattiin lämpötilariippuvainen suskeptibiliteetti KLY-3S 
kappasillan ja CS-3 lämpötilansäätöyksikön (Kuva 14) avulla Helsingin yliopiston kiin-
teän maan geofysiikan laboratoriossa. Valitut näytteet lämmitettiin huoneenlämmöstä 
lämpötilaan 700 °C ja jäähdytettiin takaisin huoneenlämpöön argon-kaasussa mahdolli-
sen hapettumisen ehkäisemiseksi. Näytteiden suskeptibiliteettia mitattiin jatkuvasti läm-
mityksen ja jäähdytyksen aikana. Tulosten tarkasteluun käytettiin Cureval-ohjelmiston 
versiota 8.0.2 (AGICO 2012). Näytteiden Curie-lämpötilat määritettiin tutkimalla sus-
keptibiliteetin käänteisluvun käyttäytymistä lämpötilan funktiona. 
 
 







6.1.1. Sofularin litologia 
 
Sofularin kerrossarjan alimmat noin 9,4 metriä koostuvat pääosin hienorakeisesta hie-
kasta (Liite 1). Ensimmäiset noin 2,5 metriä ovat väriltään vaalean harmaasta (10YR 7/1) 
harmaaseen (10YR 6/1) ja hyvin lajittunutta. Tämän jälkeen sedimentti muuttuu väriltään 
ruskean eri sävyiksi (10YR 6/3, 10YR 5/2, 10YR 6/2) ja huonommin lajittuneeksi, sisäl-
täen rakeita kooltaan aina karkeaan hiekkaan asti. Noin 6,1 metrin kohdalla on 80 cm 
paksu tummanharmaa (10YR 4/1) kerros.  
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Noin 9,4 metrin kohdalla sedimenttikivi muuttuu selvästi hienorakeisemmaksi (hyvin 
hienorakeiseksi hiekaksi ja siltiksi). Väri vaihtelee valkoisesta (2,5Y 8/1) vaaleanruskean 
(10YR 6/3, 10YR 7/4) ja harmaan (2,5Y 6/2; 2,5Y 7/1; 10YR 6/2) eri sävyihin. Noin 12–
13 metrin kohdalla siltin joukossa on hyvin karkean hiekan klasteja. Noin 15,7 metrin 
kohdalla on lähes kaksi metriä paksu kerros harmaata (10YR 6/1) huonosti lajittunutta 
sedimenttiä, jonka raekoko vaihtelee siltistä keskirakeiseen hiekkaan. 
 
Noin 22,5 metristä 26,8 metriin aines on raekooltaan karkeampaa, lähinnä hieno–keski-
rakeista hiekkaa. Väriltään aines on harmaan eri sävyjä (2,5Y 7/1; 2,5Y 6/2; 10YR 5/1). 
Noin 26,8 metristä alkaa noin 2,2 metriä paksu valkoinen (10YR 8/1) silttikerros, joka 
sisältää jonkin verran karbonaattimineraaleja (+, ++). Valkoinen silttikerros jatkuu noin 
30,8 metriin asti, mutta noin 29 metristä alkaen aines ei juurikaan sisällä karbonaattimi-
neraaleja. 
 
Välillä 30,8–36,7 m kellertävän (2,5Y 7/3; 2,5Y 7/4) aineksen raekoko vaihtelee hienoai-
neksesta hienoon hiekkaan. Kellertävä aines ei reagoi suolahappoon eikä siten sisällä kar-
bonaattimineraaleja. Tämän jälkeen kerrossarja koostuu valkoisesta (10YR 8/1) ja karbo-
naattipitoisesta (+, ++) siltistä. Noin 46,4 metrin kohdalla karbonaattipitoisuus kasvaa 
entisestään (+++). 
 
6.1.2. Sofularin paleomagneettiset mittaukset 
 
Kuvissa 15–17 on esitetty Sofularin näytteiden vaihtovirtademagnetointituloksia. Kuvan 
15 näyte SOF 4.1 (taso 3,22 m) edustaa käänteistä polariteettia (ChRM-komponentin 
suunta: deklinaatio 183,6° ja inklinaatio -47,4°). Kuvan 16 näyte SOF 18.1B (taso 17,43 
m) edustaa normaalipolariteettia. Tässä näytteessä magnetoitumaa kantavat korkeamman 
koersiviteetin mineraalit, sillä alkuperäisestä magnetoitumasta jää jäljelle yli 30 %. Sisar-
näytteessä SOF 18.1A (Kuva 17) on alhaisemman koersiviteetin mineraaleja. Kuvien 16 
ja 17 stereoverkoista nähdään, että näytteen SOF 18.1B korkean koersiviteetin kom-
ponentilla on lähes identtinen suunta näytteen SOF 18.1A kanssa. Kuvan 17 Zijderveld-
diagrammissa nähdään selkeä normaalipolariteetin ChRM-komponentti (deklinaatio 





Kuva 15. Näytteen SOF 4.1 (3,22 m) demagnetointitulokset: stereoverkko (A), magnetoituman intensiteetin 
suhde luonnollisen remanentin magnetoituman intensiteettiin (B) ja Zijderveld-diagrammi (C). 
 
 
Kuva 16. Näytteen SOF 18.1B (17,43 m) demagnetointitulokset: stereoverkko (A), magnetoituman intensi-
teetin suhde luonnollisen remanentin magnetoituman intensiteettiin (B) ja Zijderveld-diagrammi (C). 
 
 
Kuva 17. Näytteen SOF 18.1A (17,43 m) demagnetointitulokset: stereoverkko (A), magnetoituman intensi-
teetin suhde luonnollisen remanentin magnetoituman intensiteettiin (B) ja Zijderveld-diagrammi (C). 
 
Vaihtovirtademagnetoinnin tuloksena (Liite 3) saadut Sofularin näytteiden ChRM-kom-
ponenttien suunnat (deklinaatio ja inklinaatio), sekä niistä lasketut virtuaalisten geomag-
neettisten napojen (VGP) latitudit on esitetty Kuvassa 18. Kuvassa inklinaation perus-
teella normaalin polariteetin näytteet on merkitty umpinaisella ja käänteisen polariteetin 
näytteet avonaisella ympyrällä. ChRM-komponentit, joiden suurin kulmapoikkeama 
(MAD) ylitti 16°, on tulkittu epäluotettaviksi ja merkitty kuvaan punaisella rastilla. Koska 
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alhaiset VGP latitudit voivat viitata geomagneettisen kentän transitiovaiheeseen, on myös 
ne komponentit, joista lasketun VGP latitudin itseisarvo on alle 30°, tulkittu epäluotetta-
viksi. Tällaiset näytteet on merkitty kuvaan vihreällä rastilla. Kuvasta 18 nähdään, että 
käänteinen polariteetti vallitsee kerrossarjan alimman 15 m:n matkalla. Tällä välillä ha-
vaittiin myös kolme lyhyttä normaalipolariteetin jaksoa. Ylemmillä tasoilla normaalipo-
lariteetti vallitsee. Kerrossarjan yläosissa (36 m:n yläpuolella) myös epäluotettavien 
ChRM-komponenttien osuus kasvaa merkittävästi. 
 
6.1.3. Sofularin kivimagneettiset mittaukset 
 
Kuvasta 18 nähdään, että Sofularin näytteiden NRM-intensiteetti on välillä 35–51 m sel-
västi matalampi (suuruusluokkaa 10-9–10-7 Am2 kg-1) kuin välillä 0–35 m (suuruusluok-
kaa 10-6–10-4 Am2 kg-1) (Liite 2). Välillä 27–30 m intensiteetissä on havaittavissa paikal-
linen minimi. Magneettinen suskeptibiliteetti, χ, myötäilee NRM-intensiteettiä: välillä 
35–51 m suskeptibiliteetti on matalampi (noin 0–110 x 10-6 m3 kg-1) kuin välillä 0–35 m 
(noin 500–4800 x 10-6 m3 kg-1). Myös suskeptibiliteetissa havaitaan paikallinen minimi 
välillä 27–30 m (0–200 x 10-6 m3 kg-1). Taajuusriippuvaisen suskeptibiliteetin, χFD, arvot 
vaihtelevat huomattavasti enemmän välillä 36–51 m kuin välillä 0–36 m. Taajuusriippu-
vaisen suskeptibiliteetin arvo ei keskimäärin kuitenkaan olennaisesti muutu, sillä 36 m:n 
yläpuolella näytteiden keskiarvo on noin 4,1 % ja alapuolella noin 3,8 %, kun jätetään 
huomioimatta näytteiden SOF 27.1 (28,64 m) ja SOF 27.2 (28,69 m) selvästi virheelliset 
arvot 135,5 % ja 42,9 %. 
 
Kuvassa 19 nähdään esimerkkejä Sofularin näytteiden magneettisen suskeptibiliteetin 
lämpötilariippuvuudesta. Kuvaajissa kaikkien näytteiden lämmitys- ja jäähdytyskäyrät 
ovat irreversiibeleitä (jäähdytyskäyrä eroaa lämmityskäyrästä). Näytteiden Curie-lämpö-
tilat on koottu Taulukkoon 4. Näytteellä 38.2 (45,58 m) näkyy selkeä paramagneettinen 



























































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Kuva 19. Esimerkkejä Sofularin näytteiden suskeptibiliteetin lämpötilariippuvuudesta. Punainen: lämmitys, 
sininen: jäähdytys. 
 
Taulukko 4. Sofularin näytteiden Curie-lämpötilat. 
 
Näyte Taso (m) 𝑇𝐶  (°𝐶) 
SOF 18.1 17,43 550 
SOF 21.1 20,21 520 
SOF 22.1 22,48 570 
SOF 29.2 30,82 540 






6.2.1. Yeniyaylacıkin litologia 
  
Yeniyaylacıkin kerrossarjasta otetut näytteet ovat pääosin silttiä. Hyvin hienoa hiekkaa 
esiintyy välillä 0,65–1,20 m ja 2,35–3,50 m (Liite 4). Ensimmäiset 65 cm kerrossarjasta 
on väriltään valkoista (10YR 8/1), jonka jälkeen aineksessa on mukana vaaleanpunaisen 
sävyjä (7,5YR 8/2; 7,5YR 7/2; 7,5YR 7/3) noin 5,8 m:iin asti. Loppuosa kerrossarjasta 
on jälleen valkoista (10YR 8/1). Kerrossarjan ylimmät kerrokset (välillä 6,8–7,5 m) si-
sältävät hieman karbonaatteja. 
 
6.2.2. Yeniyaylacıkin paleomagneettiset mittaukset 
 
Kuvissa 20 ja 21 on esitetty Yeniyaylacıkin näytteiden vaihtovirtademagnetointituloksia. 
Kuvan 20 näyte YAY 5.3 (taso 3,59 m) edustaa käänteistä polariteettia (ChRM-kom-
ponentin suunta: deklinaatio 188,6° ja inklinaatio -58,0°). Zijderveld-diagrammissa näh-
dään myös selkeä alhaisen koersiviteetin viskoosi normaalin polariteetin komponentti. 
Kuvan 21 näytteessä YAY 7.1A (taso 5,05 m) magnetoitumaa kantavat korkean koersi-
viteetin mineraalit, sillä alkuperäisestä magnetoitumasta jää jäljelle noin 39 %. 
 
 
Kuva 20. Näytteen YAY 5.3 (taso 3,59 m) demagnetointitulokset: stereoverkko (A), magnetoituman intensi-
teetin suhde luonnollisen remanentin magnetoituman intensiteettiin (B) ja Zijderveld-diagrammi (C). 
 
Vaihtovirtademagnetoinnin tuloksena (Liite 6) saadut Yeniyaylacıkin näytteiden ChRM-
komponenttien suunnat (deklinaatio ja inklinaatio), sekä niistä lasketut VGP latitudit on 
esitetty Kuvassa 22. Käänteinen polariteetti on Yeniyaylacıkin kerrossarjassa vallitseva. 
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Normaalipolariteettia ilmenee selvästi vain kerrossarjan pohjassa. Tason 3 m alapuolella 
kaikki mittaustulokset on tulkittu epäluotettaviksi. Myös 5,5 m ja 6,5 m välillä lähes 
kaikki mittaustulokset ovat epäluotettavia.  
 
 
Kuva 21. Näytteen YAY 7.1A (taso 5,05 m) demagnetointitulokset: stereoverkko (A), magnetoituman inten-
siteetin suhde luonnollisen remanentin magnetoituman intensiteettiin (B) ja Zijderveld-diagrammi (C).  
 
6.2.3. Yeniyaylacıkin kivimagneettiset mittaukset  
 
Yeniyaylacıkin näytteiden NRM-intensiteetti vaihtelee välillä 10-7–10-5 Am2 kg-1 (Kuva 
22, Liite 5). Näytteiden joukossa on vain yksi arvo (9,62 x 10-9 Am2 kg-1 6,29 m:ssä), joka 
jää tämän välin ulkopuolelle. Alhaisimmat NRM-intensiteetin arvot ovat kerrossarjan 
ylimmissä osissa (6 m:n yläpuolella). Magneettinen suskeptibiliteetti on välillä 0,5–5,5 
m korkeampi (350–900 x 10-6 m3 kg-1) kuin kerrossarjan pohjassa tai yläosissa (alle 300 
x 10-6 m3 kg-1). Kerrossarjan ylimmissä osissa (6,5 m:n yläpuolella) suskeptibiliteetti jää 
alle 100 x 10-6 m3 kg-1:n. Taajuusriippuvainen suskeptibiliteetti pysyy suunnilleen va-
kiona 5,5 m:n alapuolella arvojen vaihdellessa välillä 0,60–1,64 % ja keskiarvon ollessa 
1,16 %. Kerrossarjan yläosissa (5,5 m:n yläpuolella) taajuusriippuvaisen suskeptibiteetin 
arvoissa näkyy selvästi enemmän hajontaa: näytteiden keskiarvo on 1,97 % ja arvot vaih-
televat välillä 0,16–3,89 %. 
 
Kuvassa 23 nähdään esimerkkejä Yeniyaylacıkin näytteiden magneettisen suskeptibili-
teetin lämpötilariippuvuudesta. Kaikkien näytteiden käyrät ovat irreversiibeleitä. Näyt-
teiden Curie-lämpötilat on koottu taulukkoon 5. Näytteillä YAY 9.3 (6,29 m) ja YAY 
10.3 (6,84) on havaittavissa paramagneettinen signaali matalissa lämpötiloissa, mikä il-

























































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Kuva 23. Esimerkkejä Yeniyaylacıkin näytteiden suskeptibiliteetin lämpötilariippuvuudesta. Punainen: läm-
mitys, sininen: jäähdytys. 
 
Taulukko 5. Yeniyaylacıkin näytteiden Curie-lämpötilat. 
 
Näyte Taso (m) 𝑇𝐶  (°𝐶) 
YAY 2.2 0,70 520 
YAY 5.2 3,55 520 
YAY 9.3 6,29 530 
YAY 10.3 6,84 540 
 
 
7. TULOSTEN TARKASTELU 
 
7.1. Sofularin litologia ja kivimagnetismi 
 
Raekoon ja lajittuneisuuden muutokset Sofularin kerrossarjassa viittaavat muutoksiin se-
dimentaatio-olosuhteissa (mm. Tucker 2001). Hienorakeinen aines kerrostuu tyypillisesti 
hyvin alhaisen energian ympäristöissä kuten järvissä, joen tulvatasangoilla tai merissä 
54 
 
kaukana rannasta, mutta raekoon kasvaessa rakeiden kuljettamiseen tarvitaan yhä enem-
män energiaa. Kenttähavainnot (ohut laminaatio, raekoko) tukevat aiemmissa tutkimuk-
sissa (mm. Aydar et al. 2012) esitettyä kerrossarjan fluviolakustrista alkuperää. Raekoon 
muutokset voivat heijastaa esimerkiksi muutoksia veden pinnan korkeudessa tai virran 
voimakkuudessa.  
 
Sedimentin väri voi heijastaa sen mineralogista ja rakenteellista koostumusta. Esimer-
kiksi aineksen rautapitoisuus ja sen sisältämän raudan hapetusaste voivat vaikuttaa voi-
makkaasti sedimentin väriin (mm. Tucker 2001). Tämä selittää osittain sen, miksi väril-
tään valkoiset näytteet eivät yleensä ole kovin magneettisia (Kuva 18): niiden rautapitoi-
suus on alhainen. Hyvin tummat värit sedimentissä voivat viitata orgaanisen aineksen 
runsaaseen määrään. 
 
Karbonaattikivet muodostuvat yleensä sedimentaatioaltaan sisällä, eivätkä kulkeudu pit-
kiä matkoja (mm. Tucker 2001). Karbonaattikivet ovat myös usein alkuperältään biogee-
nisiä: ne muodostuvat joko eliöiden karbonaattipitoisten kuorten kerrostuessa tai bioke-
miallisen saostumisen kautta. Näin sedimentin karbonaattipitoisuus voi heijastaa olosuh-
teita sedimentaation aikana: runsas karbonaattipitoisuus viittaa organismeille suotuisiin 
olosuhteisiin, tyypillisesti suhteellisen korkeaan lämpötilaan, alhaiseen paineeseen ja 
suhteellisen korkeaan pH-lukuun (alhaiseen happamuuteen). Usein sedimentaatioympä-
ristönä tämä viittaa suhteellisen alhaiseen vedenpinnankorkeuteen (esimerkiksi matala 
meri tai järvi).  
 
Sofularin näytteiden NRM-intensiteetin alhaiset arvot korreloivat selvästi valkoisten kar-
bonaattipitoisten kerrosten kanssa: karbonaattipitoisuuden kasvaessa NRM-intensiteetti 
pienenee (Kuva 18). Myös alhaisimmat suskeptibiliteetin arvot osuvat karbonaattipitoi-
siin valkoisiin kerroksiin. Karbonaattipitoisuuden kasvaessa magnetiitin suhteellinen 
määrä vastaavasti pienenee, jolloin suskeptibiliteetti jää pienemmäksi. Tässä tutkimuk-
sessa näytteen raekoon ja suskeptibiliteetin välillä ei havaittu selkeää korrelaatiota. Toi-
saalta näytteen suurempi raekoko ei välttämättä tarkoita, että magnetiitin raekoko kas-
vaisi. Näytteen raekoon muutoksista ei voi myöskään suoraan päätellä, että MD-mag-




Sofularin näytteiden taajuusriippuvaisen suskeptibiliteetin arvot vaihtelevat selvästi 
enemmän tason 36 m yläpuolella kuin sen alapuolella. On huomioitavaa, että tason 36 m 
yläpuolella NRM-intensiteetti ja suskeptibiliteetti ovat alhaiset viitaten heikosti magneet-
tiseen materiaaliin. Dearing (1994) huomauttaa, että heikoilla näytteillä suuret erot kah-
den mittauksen välillä voivat johtaa hyvinkin suuriin virheisiin taajuusriippuvaisen sus-
keptibiliteetin arvoissa. Tästä johtuen tason 36 m yläpuolella olevien näytteiden taajuus-
riippuvaisen suskeptibiliteetin arvoja ei voi pitää kovinkaan luotettavina. Dearingin 
(1994) mukaan taajuusriippuvaisen suskeptibiliteetin ylittäessä 14 % tulos on virheellinen 
johtuen joko heikosta näytteestä, anisotropiasta tai kontaminaatiosta. Tämän vuoksi tu-
loksista on jätetty pois näytteiden SOF 27.1 ja SOF 27.2 hyvin korkeat arvot (135,5 ja 
42,9 %). 
 
Sofularin näytteiden taajuusriippuvainen suskeptibiliteetti vaihtelee hieman alle 2 %:sta 
hieman yli 6 %:iin, keskiarvon ollessa 3,8 % jätettäessä epäluotettavat näytteet huomioi-
matta (Kuva 18). Dearingin (1994) mukaan taajuusriippuvaisen suskeptibiliteetin arvot 
välillä 2–10 % osoittavat SP-rakeiden määrän näytteessä olevan merkittävä, mikä indikoi 
osan magneettisista rakeista olevan todennäköisesti sekundäärisiä. Taajuusriippuvaisen 
suskeptibiliteetin vaihtelu voi viitata eroihin ilmastossa (Maher 1998, Hao et al. 2008) tai 
maaperän kemiassa ja rapautumisasteessa (Barrn ja Torrent 2002). Suurimmat muutokset 
taajuusriippuvaisen suskeptibiliteetin arvoissa korreloivat tässä työssä kuitenkin litolo-
gisten muutosten (erityisesti värin, mutta myös raekoon muutosten) kanssa (Kuva 18)  
 
Kaikki Sofularin näytteet eivät demagnetoidu täydellisesti vaihtovirtademagnetoinnilla. 
Esimerkiksi näytteen SOF 18.1B alkuperäisestä intensiteetistä jää vielä noin 33,5 % jäl-
jelle demagnetoinnin päätyessä (Kuva 16). Tämä viittaa siihen, että osa näytteen magne-
toitumasta on peräisin korkean koersiviteetin mineraaleista kuten hematiitista. Korkean 
koersiviteetin näytteille soveltuvaa termistä demagnetointia ei voitu tässä tutkimuksessa 
käyttää näytteiden hajoamisherkkyydestä johtuen. 
 
Näytteiden Curie-pisteet (Taulukko 4) viittaavat titaaniköyhään titanomagnetiittiin varsin 
lähellä magnetiitin koostumusta, sillä titanomagnetiitin suskeptibiliteetin lämpötilariip-
puvuus muuttuu merkittävästi titaanipitoisuuden muuttuessa. Titaanipitoisuuden arvoilla 
x < 0,7 suskeptibiliteetti kasvaa huoneen lämpötilan yläpuolella ja Curie-piste siirtyy kor-
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keampiin lämpötiloihin. Puhtaan magnetiitin suskeptibiliteetti pysyisi käytännössä va-
kiona Verwey-transitiolämpötilan (noin -153 °C) – mikä on se lämpötila, jonka yläpuo-
lella magnetiitin kiderakenne muuttuu monokliinisestä kuutiolliseksi – ja Curie-lämpöti-
lan (noin 580 °C) välillä (Lattard et al. 2006). 
 
Näytteillä SOF 18.1, 21.1, 22.1 ja 29.2 suskeptibiliteetti kasvaa näytettä lämmitettäessä 
noin 300 °C:n lämpötilaan asti (Kuva 19) viitaten mahdollisesti hienorakeisten SD-rakei-
den asteittaiseen lukkiutumiseen (Liu et al. 2005). Näytteillä SOF 18.1, 21.1, 22.1 ja 29.2 
suskeptibiliteetti jatkaa laskuaan aina 640 °C:n lämpötilaan asti, mikä yhdessä vaihtovir-
tademagnetointitulosten (Kuva 16B) kanssa viittaa hematiitti- tai titanohematiittikompo-
nenttiin. Hematiittikomponentin suunta on sama kuin titanomagnetiittikomponentilla, 
mikä viittaa hematiitin syntyyn johtaneiden kemiallisten muutosten tapahtuneen melko 
pian kerrostumisen jälkeen. 
 
  
7.2. Yeniyaylacıkin litologia ja kivimagnetismi 
 
Yeniyaylacıkin näytteiden välillä ei ole silmämääräisesti havaittavissa merkittävää rae-
koonvaihtelua. Aines on kauttaaltaan hyvin hienorakeista viitaten rauhalliseen sedimen-
taatioympäristöön. Näytteissä on välillä 0,65–5,8 m havaittavissa vaaleanpunaisen eri sä-
vyjä, joita ei havaittu Sofularin kerrossarjasta otetuissa näytteissä. Karbonaattimineraa-
leja esiintyy vain kerrossarjan ylimmässä osassa. 
 
NRM-intensiteetti ja suskeptibiliteetti korreloivat jälleen karbonaattipitoisuuden kanssa 
(Kuva 22), mikä viittaa magnetiitin suhteelliseen vähenemiseen karbonaattipitoisuuden 
kasvaessa. Yeniyaylacıkin NRM-intensiteetin ja suskeptibiliteetin arvot ovat samaa luok-
kaa kuin Sofularin kerrossarjan aivan alimmilla tasoilla (Kuva 18). Suuret vaihtelut taa-
juusriippuvaisen suskeptibiliteetin arvoissa kerrossarjan yläosassa johtunevat magneetti-
sen materiaalin vähyydestä, mistä johtuen taajuusriippuvaisen suskeptibiliteetin arvot 
kerrossarjan yläosassa eivät ole kovin luotettavia. Taajuusriippuvainen suskeptibiliteetti 
on varsin alhainen koko kerrossarjan alueella eikä ylitä 2 %:ia paitsi kerrossarjan heikosti 
magneettisessa yläosassa. Dearingin (1994) mukaan taajuusriippuvaisen suskeptibilitee-




Suurin osa Yeniyaylacıkin näytteistä demagnetoituu lähes täysin vaihtovirtademagne-
toinnilla. Tämä viittaa siihen, että magnetoitumaa näytteissä kantaa titanomagnetiitti. Joi-
denkin näytteiden (esimerkiksi YAY 7.1A, Kuva 21) tapauksessa alkuperäisestä intensi-
teetistä merkittävä osa jää jäljelle vielä demagnetointiprosessin jälkeenkin. Tämä viittaa 
korkean koersiviteetin komponenttiin, esimerkiksi (titano)hematiittiin (Roy ja Lapointe 
1978). 
 
Näytteiden Curie-pisteet (Taulukko 5) viittaavat titaaniköyhään titanomagnetiittiin. Sus-
keptibiliteetin lasku lähes 700 °C:een asti osoittaa näytteissä kuitenkin olevan ferri-
magneettista mineraalia vielä Curie-pisteen yläpuolellakin. Näytteellä YAY 2.2 suskep-
tibiliteetin kasvu lämmityskäyrällä välillä 140–320 °C (Kuva 23) voi selittyä SD-rakeiden 
asteittaisella lukkiutumisella (Liu et al. 2005) tai vähemmän magneettisten mineraalien 
muuntumisella magneettisemmiksi (mm. Dearing 1994). Näytteissä YAY 9.3 ja YAY 




7.3. Tutkimusalueiden magnetostratigrafia 
 
Sofularin ja Yeniyaylacıkin kerrossarjojen magnetostratigrafinen korrelointi tehtiin pa-
leomagneettisiin mittauksiin (Kuvat 18 ja 22), aiempiin tutkimuksiin ja alustavaan myö-
häis-myöhäismioseeniseen fossiiliaineistoon perustuen. Kerrossarjoissa ei ollut havaitta-
vissa merkkejä voimakkaasta eroosiosta tai pitkälle kehittyneistä paleomaannoksista, 
mikä viittaa sedimentaation olleen suhteellisen jatkuvaa. Sofularin fluviolakustrinen ker-
rossarja sijaitsee stratigrafisesti Sofular-ignimbriitin päällä. Sofular-ignimbriitti on ollut 
lukuisten tutkimusten kohteena ja sen stratigrafinen korrelointi on osoittautunut haasteel-
liseksi johtuen ignbimbriitin hyvin paikallisesta esiintymisalueesta Sofularin kylän lähei-
syydessä.  
 
Pennec et al. (2005) korreloivat Sofular-ignimbriitin Gördeles-ignimbriitin distaalifa-
siekseksi perustuen yksiköiden samankaltaisuuksiin rakenteen, tekstuurin ja mineralo-
gian suhteen sekä siihen, että kummatkin yksiköt sijaitsevat suunnilleen samalla tasolla 
Tahar-ignimbriittiin nähden. Yksikön todennäköisimmäksi iäksi he arvioivat K/Ar-ajoi-
tukseen ja nisäkäsfossiileihin perustuen 6,8–7,6 Ma.  
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Aydar et al. (2012) ajoittivat eri ignimbriittiyksiköt U/Pb (zirkoni) -menetelmän sekä 
Ar/Ar-menetelmän avulla. He tulkitsivat näistä ensimmäisen antavan zirkonin kiteyty-
misajankohdan, ja jälkimmäisen antavan yksikön synnyttäneen purkauksen ajankohdan. 
Sofular-ignimbriitin (8,32 ± 0,37 Ma) ja Sarimadentepe-ignimbriitin (8,59 ± 0,51 Ma) 
U/Pb-iät olivat virherajojen sisällä yhtenevät, mutta Ar/Ar-ikien eroista (Sofular 8,17 ± 
0,08 Ma, Sarimadentepe 8,44 ± 0,12 Ma) sekä zirkonien happi-isotooppieroista johtuen 
he päättelivät yksiköiden syntyneen erillisistä purkauksista ja siten Sofularin olevan itse-
näinen ignimbriittiyksikkö.  
 
Lepetit et al. (2014) määrittivät Sarimadentepe-ignimbriitin iäksi K/Ar-menetelmällä 8,2 
± 1,6 Ma. He tarkensivat arviotaan litostratigrafisin ja paleomagneettisin perustein ja esit-
tivät yksikön iäksi 9,1–9,7 Ma, minkä he totesivat olevan virherajojen sisällä yhtenevä 
Aydarin et al. (2012) tulosten kanssa. Lepetit et al. (2014) korreloivat Sofular-ignimbrii-
tin osaksi Sarimadentepe-yksikköä litologisin, petrografisin ja geokemiallisin perustein. 
 
Piper et al. (2013) määrittivät Sofular-ignimbriitin alapuolella sijaitsevan Bozca-jäseneen 
kuuluvan ignimbriittiyksikön iäksi 8,30–9,31 Ma yhdistämällä paleomagneettista ja ra-
diometristä dataa. Tämän perusteella Sofular-ignimbriitin on oltava nuorempi kuin 9,31 
Ma. Koska Sofular-ignimbriitin iästä ei aikaisemmissa tutkimuksissa (mm. Pennec et al. 
2005, Aydar et al. 2012, Lepetit et al. 2014) ole päästy yksimielisyyteen, on tässä tutki-
muksessa päädytty käyttämään tätä ikää raja-arvona. 
 
Sofularin kerrossarjan ylemmillä tasoilla magneettisesti epästabiilien näytteiden osuus 
kasvaa merkittävästi, minkä johdosta magnetoituman polariteettia ei voitu luotettavasti 
määrittää (harmaa alue Kuvan 18 polariteettipylvään yläosassa). Yeniyaylacıkin kerros-
sarjassa epäluotettavia mittaustuloksia on paljon sekä kerrossarjan alaosassa. että ylä-
osassa. Magneettisesti epästabiilien näytteiden suuri määrä selittyy todennäköisesti mag-
neettisen materiaalin vähäisellä määrällä, mikä ilmenee alhaisina NRM:n ja suskeptibili-
teetin arvoina. Vaihtoehtoinen selitys olisi magneettikentän transitiovaihe niissä kohdissa 
kerrossarjoja, joissa epäluotettavia mittaustuloksia on paljon. 
 
Sekä Sofularin että Yeniyaylacıkin kerrossarjoista löytyi merkittävä määrä hyvin säily-
neitä nisäkäsfossiileita. Fossiililöytöihin sisältyi sarvikuonojen (Rhinocerotoidea), siko-
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jen (Suidae), hevoseläinten (Equidae) ja onttosarvisten (Bovidae) fossiileita, mutta tar-
kempi lajimääritys oli tätä tutkimusta tehdessä vielä kesken. Alustavien tutkimusten mu-
kaan kerrossarjojen fossiiliaineistot eroavat toisistaan lajistoltaan: Yeniyaylacıkin fossii-
lit ovat vähemmän polveutuneita (Ferhat Kaya, henkilökohtainen tiedonanto 2018). Tämä 
viittaisi mahdollisesti siihen, että Yeniyaylacıkin kerrossarja olisi iältään Sofularin ker-
rossarjaa vanhempi. Toisaalta on myös mahdollista, että fossiilit ovat samanikäisiä ja fos-
siiliaineistojen erot selittyisivät ekologisilla eroavuuksilla.     
 
Kuvassa 24 on esitetty tähän tutkimukseen perustuva Sofularin ja Yeniyaylacıkin mag-
netostratigrafia, joka tarkentuu fossiilien lajimäärityksen valmistuessa. Sofularin kerros-
sarjassa myöhäis-myöhäismioseeniset fossiililöydöt tehtiin noin 9,5 ja 23,5 m:stä. Näistä 
ensin mainittu osuu käänteisen polariteetin jaksoon ja jälkimmäinen pitkähköön normaa-
lin polariteetin jaksoon. Sofularin normaalipolariteetti on mahdollista korreloida normaa-
lipolariteetin krooniin C4n.2n (8,1–7,7 Ma) tai C3An.2n (6,7–6,4 Ma). Lyhyet normaalit 
Sofularin kerrossarjassa voivat edustaa myöhempiä päällemerkintöjä, sillä erityisesti 11 
m:n kohdalla ChRM-komponentin suunta (Liite 3) on hyvin lähellä nykykenttää (dekli-
naatio 5,5°; inklinaatio 56,7°; NOAA 2018). 
 
Yeniyaylacıkin kerrossarjan magnetostratigrafia koostuu pääasiassa käänteisestä polari-
teetista. Kerrossarja on liian lyhyt ja sisältää liian paljon magneettisesti epästabiileja näyt-
teitä, jotta sitä voisi yksiselitteisesti korreloida. Fossiiliaineiston perusteella Yeniyaylacık 
vaikuttaa kuitenkin Sofularia vanhemmalta samankaltaisen, mutta vähemmän polveutu-
neen fossiiliaineistonsa puolesta. Koska kerrossarjan yhteydessä esiintyy samaa Kıslada-
gin karbonaattikiveä kuin Sofularissa, on Yeniyaylacıkin ikä todennäköisesti kuitenkin 
lähellä Sofularin kerrossarjan ikää. Tätä tulosta tukee myös NRM-intensiteetin ja suskep-
tibiliteetin arvot, jotka ovat Yeniyaylacıkissa samaa luokkaa kuin Sofularin kerrossarjan 
alimmissa osissa (Kuvat 18 ja 22). Tästä johtuen ehdotan Yeniyaylacıkin käänteiselle po-




Kuva 24. Magnetostratigrafinen korrelointi Sofularin ja Yeniyaylacıkin kerrossarjoille. Normaalipolariteetti 
merkitty mustalla ja käänteinen polariteetti valkoisella. Harmaalla värillä on merkitty tasot, joiden polaritee-
tista ei ole varmuutta. Puoliksi valkoisella ja puoliksi mustalla merkityt tasot ilmaisevat, että polariteetti on 
määritetty vain yhden näytteen perusteellla (määritetty polariteetti esitetty vasemmassa reunassa). Luusym-
bolit kuvastavat tasoja, joilta on löytynyt fossiileita. ATNTS2012 (Hilgen et al. 2012) viittaa tähtitieteellisesti 
viritettyyn neogeenin aika-asteikkoon (astronomically tuned Neogene time scale). Ehdotetut korrelaatiot on 





Näytteiden litologinen tarkastelu tukee oletusta kerrossarjojen ainakin osittain flu-
violakustrisesta alkuperästä. Kerrossarjat koostuvat pääsääntöisesti hienoaineksesta mikä 
edellyttää suhteellisen rauhallista sedimentaatioympäristöä. Kuitenkin Sofularin kerros-
sarjan ajoittaiset karkearakeisemmat klastiset, lähinnä hiekkakivestä koostuvat, kerrostu-
mat viittaavat siihen, että ainesta on välillä kerrostunut energeettisempien kuljetusmeka-
nismien välityksellä. Tämä voi selittyä esimerkiksi vedenpinnanvaihtelulla, jolloin sedi-
mentaatio on tapahtunut lähempänä rantaa. 
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Tutkituissa Sofularin ja Yeniyaylacıkin kerrossarjoissa NRM-intensiteetti ja magneetti-
nen suskeptibiliteetti vaihtelevat vain vähän lukuun ottamatta vaaleita usein karbonaatti-
pitoisia kerroksia. Korkeampi karbonaattipitoisuus korreloi matalamman magnetiittipi-
toisuuden kanssa, mikä selittää suskeptibiliteetin laskun.  
 
Sekä Sofular että Yeniyaylacık sijoittuvat stratigrafiassa Sofular-ignimbriitin yläpuolelle. 
Sofular-ignimbriitin korrelointi on aiemmissa tutkimuksissa osoittautunut ongelmal-
liseksi, mutta Piper et al. (2013) esittivät Sofular-ignimbriitin alapuolisen Bozca-jäsenen 
korkeimmaksi ikäarvioksi 9,31 Ma. Tätä ikää on tässä tutkimuksessa käytetty rajaamaan 
magnetostratigrafista korrelointia. Sofularin ja Yeniyaylacıkin kerrossarjojen eroavaisuu-
det värin ja etenkin fossiiliaineiston suhteen viittavat kerrossarjojen eri-ikäisyyteen. 
Koska Yeniyaylacıkin nisäkäsfossiilit ovat vähemmän polveutuneita, on Yeniyaylacık 
tulkittu Sofularia vanhemmaksi. Tätä tukee myös NRM-intensiteetin ja suskeptibiliteetin 
arvot, jotka ovat samaa luokkaa Yeniyaylacıkissa ja Sofularin aivan alimmilla tasoilla. 
 
Tässä työssä tehdyn paleomagneettisen tutkimuksen ja aikaisempien Sofularin alueen tut-
kimusten perusteella ehdotan Sofularin pitkän normaalipolariteetin jakson korrelaatiota 
joko krooniin C4n.2n (8,1–7,7 Ma) tai krooniin C3An.2n (6,7–6,4 Ma). Yeniyaylacıkista 
ei ole olemassa ajoitusdataa aiemmista tutkimuksista, joten alustavan fossiilidatan ja 
Bozca-jäsenen korkeimman ikäestimaatin perusteella se sijoittuu stratigrafisesti Sofularin 
kerrossarjan alapuolelle, mutta nuoremmaksi kuin 9,31 Ma. Alustavasti ehdotan 
Yeniyaylacıkin korreloimista krooniin C4r (8,8–8,1 Ma). Kerrossarjojen magnetostrati-
grafia tulee tarkentumaan fossiiliaineiston tarkemman lajimäärityksen valmistuessa ole-





Kiitän Johanna Salmista ja Anu Kaakista Helsingin yliopiston geotieteiden ja maantieteen 
osastolta tämän tutkielman ohjauksesta. Kiitän Ferhat Kayaa Helsingin yliopiston geotie-
teiden ja maantieteen osastolta tutkimuksessa käytetystä aineistosta sekä alustavasta fos-
siilidatasta. Kiitän Murat Özkaptania Karadenizin teknisen yliopiston geofysikaalisen 
tekniikan osastolta tutkimuksessa käytetystä aineistosta sekä kenttätyöhön ja tutkimus-
62 
 
alueen geologiaan liittyvistä tiedonannoista. Lopuksi kiitän Okşan Basoğlua Gazin yli-
opiston arkeologian osastolta ja Cesur Pehlevania Van Yüzüncü Yılin yliopiston antro-






Advokaat, E.L., Hinsbergen, D.J.J. van, Kaymakcı, N., Vissers, R.L.M. ja Hendriks, B.W.H. 
2014. Late Cretaceous extension and Palaeogene rotation-related contraction in Central Ana-
tolia recorded in the Ayhan-Büyükkışla basin. International Geology Review 56, 1813–1836. 
AGICO. 2012. Cureval – Thermomagnetic curves browser and analyzer. Sivuilla vierailtu 
15.5.2018. https://www.agico.com/text/software/cureval/cureval.php. 
Atabey, E. 1989. 1/100.000 ölcekli açınsama nitelikli Türkiye jeoloji haritaları serisi, Kayseri-
H19 paftası. Maden Tetkik ve Genel Müdürlüğü, Ankara. 
Aydar, E., Schmitt, A.K., Çubukçu, H.E., Akin, L., Ersoy, O., Sen, E., Duncan, R.A. ja Atici, G. 
2012. Correlation of ignimbrites in the central Anatolian volcanic province using zircon and 
plagioclase ages and zircon compositions. Journal of Volcanology and Geothermal Research 
213-214, 83–97. 
Barrn, V. ja Torrent, J. 2002. Evidence for a simple pathway to maghemite in Earth and Mars 
soils. Geochimica et Cosmochimica Acta 66, 2801–2806. 
Biryol, C.B., Beck, S.L., Zandt, G. ja Özacar, A.A. 2011. Segmented African lithosphere beneath 
the Anatolian region inferred from teleseismic P-wave tomography. Geophysical Journal In-
ternational 184, 1037–1057. 
Bloch, F. 1932. Zur Theorie des Austauschproblems und der Remanenzerscheinung der Ferro-
magnetika. Zeitschrift für Physik 74, 295–335.  
Boztuğ, D., Tichomirowa, M. ja Bombach, K. 2007. 207Pb-206Pb single-zircon evaporation ages 
of some granitoid rocks reveal continent-oceanic island arc collision during the Cretaceous 
geodynamic evolution of the central Anatolian crust, Turkey. Journal of Asian Earth Sciences 
31, 71–86. 
Boztuğ, D., Güney, Ö., Heizler, M., Jonckheere, R.C., Tichomirowa, M. ja Otlu, N. 2009. 207Pb-
206Pb, 40Ar-39Ar and fission-track geothermochronology quantifying cooling and exhumation 
history of the Kaman-Kirşehir region intrusions, Central Anatolia, Turkey. Turkish Journal of 
Earth Sciences 18, 85–108. 
Brehm, J. ja Mullin, W. 1989. Introduction to the structure of matter: a course in modern physics. 
John Wiley & Sons, 912 s. 
Butler, R.F. 1992. Paleomagnetism: Magnetic domains to geologic terranes. Boston: Blackwell 
Scientific Publications, 319 s. 
Carporzen, L., Weiss, B.P, Gilder, S.A., Pommier, A. ja Hart, R.J. 2012. Lightning remagnetiza-
tion of the Vredefort impact crater: No evidence for impact-generated magnetic fields. Journal 
of Geophysical Research 117, E01007. 
Davis, P. B. ja Whitney, D.L. 2008. Petrogenesis and structural petrology of high-pressure 
metabasalt pods, Sivrihisar, Turkey. Contributions to Mineralogy and Petrology 156, 217–
241. 
Dearing, J. 1994. Environmental magnetic susceptibility. Bartington Instruments, Witney, Oxon, 
England, 104 s. 
Dearing, J.A., Dann, R.J.L., Hay, K., Lees, J.A., Loveland, P.J., Maher, B.A. ja O’Grady, K. 1996. 
Frequency-dependent susceptibility measurements of environmental materials. Geophysical 
Journal International 124, 228–240. 
63 
 
Dekkers, M.J. 1988. Magnetic properties of natural pyrrhotite Part I: Behaviour of initial suscep-
tibility and saturation-magnetization-related rock-magnetic parameters in a grain-size depend-
ent framework. Physics of the Earth and Planetary Interiors 52, 376–393. 
Dewey, J.F. ja Şengör, A.M.C. 1979. Aegean and surrounding regions: Complex multiplate and 
continuum tectonics in a convergent zone. Geological Society of America Bulletin Part I, 84–
92. 
Dilek, Y. ja Whitney, D.L. 1997. Counterclockwise P-T-t trajectory from the metamorphic sole 
of a Neo-Tethyan ophiolite (Turkey). Tectonophysics 280, 295–310. 
Druitt, T.H., Brenchley, P.J., Gökten, Y.E. ja Francaviglia, V. 1995. Late-Quaternary rhyolitic 
eruptions from the Acıgöl Complex, central Turkey. Journal of the Geological Society, Lon-
don 152, 655–667.   
Dunlop, D.J. 1981. The rock magnetism of fine particles. Physics of the Earth and Planetary In-
teriors 26, 1–26. 
Dunlop, D.J. 1983. Viscous magnetization of 0.04–100 μm magnetites. Geophysical Journal of 
the Royal Astronomical Society 74, 667–687. 
Dunlop D.J. ja Özdemir, Ö. 1997. Rock magnetism: Fundamentals and frontiers. University Press, 
Cambridge, 573 s. 
Elsasser, W.M. 1956. Hydromagnetic dynamo theory. Reviews of Modern Physics 28, 135–163. 
Erdogan, B., Akay, E., ja Ugur, M.S. 1996. Geology of the Yozgat Region and Evolution of the 
Collisional Cankiri Basin. International Geology Review 38, 788–806. 
Erler, A., Göncüoğlu, M.C. 1996. Geologic and tectonic setting of the Yozgat Batolith, northern 
Central Anatolian Crystalline Complex, Turkey. International Geology Review 38, 714–726. 
Evans, M.E. ja Heller, F. 2003. Environmental magnetism: principles and applications of enviro-
magnetics. Academic press, Amsterdam. 
Faccenna, C., Bellier, O., Martinod, J., Piromallo, C. ja Regard, V. 2006. Slab detachment beneath 
eastern Anatolia: A possible cause for the formation of the North Anatolian fault. Earth and 
Planetary Science Letters 242, 85–97. 
Gradstein, F.M. 2012. Introduction. Teoksessa: Gradstein, F.M., Ogg, J.G., Schmitz, M. ja Ogg, 
G. The geologic time scale 2012, Elsevier, Boston, 1–29. 
Graham, K.W.T. 1961. The re-magnetization of a surface outcrop by lightning currents. Geophys-
ical Journal International 6, 85–102. 
Gubbins, D. 1999. The distinction between geomagnetic excursions and reversals. Geophysical 
Journal International 137, F1–F3.  
Gülyüz, E. 2009. Evolution of the Çiçekdaği basin, central Anatolia, Turkey. Middle East tech-
nical university, the graduate school of natural and applied sciences. 58 s. (Pro Gradu -
tutkielma).  
Gülyüz, E., Kaymakci, N., Meijers, M.J.M., van Hinsbergen, D.J.J., Lefebvre, C., Vissers, 
R.L.M., Hendriks, B.W.H. ja Peynircioğlu, A.A. 2013. Late Eocene evolution of the Çiçekdağı 
Basin (central Turkey): syn-sedimentary compression during microcontinent–continent colli-
sion in central Anatolia. Tectonophysics 602, 286–299. 
Göncüoğlu, M.C. 1986. Geochronological data from the southern part (Niğde area) of the Central 
Anatolian Massif. Bulletin of the Mineral Research and Exploration Institute of Turkey 105–
106, 83–96. 
Göncüoğlu, M.C. ja Türeli, T.K., 1994. Alpine collisional-type granitoids from western Central 
Anatolian Crystalline Complex, Turkey. Journal of Kocaeli University, Earth science section 
1, 39–46. 
Görür, N., Oktay, F.Y., Seymen, I. ja Şengör, A.M.C. 1984. Palaeotectonic evolution of the 
Tuzgölü basin complex, Central Turkey: sedimentary record of a Neo-Tethyan closure. Teok-
sessa: Robertson, A.H.F. ja Dixon, J.E. (toim.) The geological evolution of the Eastern Medi-
terranean. Geological Society, London, Special Publications 17, 455–466. 
Görür, N., Tüysüz, O. ja Şengör, A.M.C. 1998. Tectonic Evolution of the Central Anatolian Ba-
sins. International Geology Review 40, 831–850. 
Hallimond, A.F. ja Herroun, E.F. 1933. Laboratory determinations of the magnetic properties of 
certain igneous rocks. Proceedings of the Royal Society of London, Series A, Containing Pa-
pers of a Mathematical and Physical Character 141, 302–314. 
64 
 
Hao, Q., Oldfield, F., Bloemendal, J. ja Guo, Z. 2008. The magnetic properties of loess and pale-
osol samples from the Chinese Loess Plateau spanning the last 22 million years. Palaeogeog-
raphy, Palaeoclimatology, Palaeoecology 260, 389–404. 
Hilgen, F. J., Lourens, L.J., Dam, J.A. Van, Beu, A.G., Boyes, A.F., Cooper, R.A., Krijgsman, 
W., Ogg, J.G., Piller, W.E., Wilson, D.S. 2012. The Neogene period. Teoksessa: Gradstein, 
F.M., Ogg, J.G., Schmitz, M. ja Ogg, G. The geologic time scale 2012, Elsevier, Boston, 923–
978.    
Hinsbergen, D.J.J. van ja Schmid, S.M. 2012. Map-view restoration of Aegean-west Anatolian 
accretion and extension since the Eocene. Tectonics 31, TC5005. 
Hinsbergen, D.J.J. van, Maffione, M., Plunder, A., Kaymakcı, N., Ganerød, M., Hendriks, 
B.W.H., Corfu, F., Gürer, D., Gelder, G.I.N.O. de, Peters, K., McPhee, P.J., Brouwer, F.M., 
Advokaat, E.L. ja Vissers, R.L.M. 2016. Tectonic evolution and paleogeography of the 
Kırşehir Block and the Central Anatolian Ophiolites, Turkey. Tectonics 35, 983–1014. 
Hippolyte, J.-C., Müller, C., Kaymakcı, N. ja Sangu, E. 2010. Dating of the Black Sea Basin: new 
nannoplankton ages from its inverted margin in the Central Pontides (Turkey). Teoksessa: 
Sosson, M., Kaymakcı, N., Stephenson, R.A., Bergerat, F. ja Starostenko, V. (toim.) Sedimen-
tary basin tectonics from the Black Sea and Caucasus to the Arabian Platform. Geological 
Society, London, Special Publications 340, 113–136. 
Hospers, J. 1954. Rock magnetism and polar wandering. Nature 173, 1183–1184. 
Hrouda, F. 1994. A technique for the measurement of thermal changes of magnetic susceptibility 
of weakly magnetic rocks by the CS-2 apparatus and KLY-2 Kappabridge. Geophysical Jour-
nal International 118, 604–612. 
Hrouda, F. ja Pokorny, J. 2011. Extremely high demands for measurement accuracy in precise 
deter-mination of frequency-dependent magnetic susceptibility of rocks and soils. Studia Ge-
ophysica et Geodaetica 55, 667–681. 
Hrouda, F., Müller, O. ja Hanák, J. 2003. Repeated progressive heating in susceptibility vs. tem-
perature investigation: a new palaeotemperature indicator? Physics and Chemistry of the 
Earth, Parts A/B/C 28, 653–657. 
Hunt, C.P., Moskowitz, B.M. ja Banerjee, S.K. 1995. Magnetic properties of rocks and minerals. 
Teoksessa: Ahrens, T.J. (toim.) Rock physics & phase relations: A handbook of physical con-
stants. American Geophysical Union, Washington, D. C. s. 189–204. 
Hüsing, S.K., Zachariasse, W.-J., Hinsbergen, D.J.J. van, Krijgsman, W., Inceöz, M., Harzhauser, 
M., Mandic, O. ja Kroh, A. 2009. Oligocene –Miocene basin evolution in SE Anatolia, Tur-
key: constraints on the closure of the eastern Tethys gateway. Teoksessa: Hinsbergen, D.J.J. 
van, Edwards, M.A. ja Govers, R. (toim.) Collision and Collapse at the Africa–Arabia–Eurasia 
Subduction Zone. Geological Society, London, Special Publications 311, 107–132. 
Ilbeyli, N. 2005. Mineralogical–geochemical constraints on intrusives in central Anatolia, Tur-
key: Tectono-magmatic evolution and characteristics of mantle source. Geological Magazine 
142, 187–207. 
Ilbeyli, N., Pearce, J.A., Thirlwall, M.F. ja Mitchell, J.G. 2004. Petrogenesis of collision-related 
plutonics in Central Anatolia, Turkey. Lithos 72, 163–182. 
Innocenti, F., Mazzuoli, R., Pasquarè, G., Radicati Di Brozolo, F., Villari, L. 1975. The Neogene 
calcalkaline volcanism of Central Anatolia: geochronological data on Kayseri-Nigde area. Ge-
ological Magazine 112, 349–360. 
Irving, E. ja Major, A. 1964. Post-depositional detrital remanent magnetization in a synthetic 
sediment. Sedimentology 3, 135–143. 
Isik, V., Uysal, I.T., Caglayan, A. ja Seyitoglu, G. 2014. The evolution of intra-plate fault systems 
in central Turkey: Structural evidence and Ar-Ar and Rb-Sr age constraints for the Savcili 
Fault Zone. Tectonics 33, 1875–1899. 
Kadioğlu, Y.K., Dilek, Y., Güleç, N. ja Foland, K.A. 2003. Tectonomagmatic evolution of bi-
modal plutons in the Central Anatolian Crystalline Complex, Turkey. The Journal of Geology 
111, 671–690. 
Kaymakcı, N., Duermeijer, C.E., Langereis, C., White, S.H. ja Dijk, P.M. van. 2003. Palaeomag-
netic evolution of the Çankiri Basin (central Anatolia, Turkey): implications for oroclinal 
bending due to indentation. Geological Magazine 140, 343–355. 
65 
 
Kaymakcı, N., Özçelik, Y., White, S.H. ja Dijk, P.M. van. 2009. Tectono-stratigraphy of the 
Çankiri Basin: Late Cretaceous to early Miocene evolution of the Neotethyan suture zone in 
Turkey. Teoksessa: Hinsbergen, D.J.J. van, Edwards, M.A. ja Govers, R. (toim.) Collision and 
collapse at the Africa-Arabia-Eurasia subduction zone. Geological Society, London, Special 
Publications 311, 67–106. 
Keskin, M. 2003. Magma generation by slab steepening and breakoff beneath a subduction-ac-
cretion complex: An alternative model for collision-related volcanism in Eastern Anatolia, 
Turkey. Geophysical Research Letters 30, 8046. 
Kirschvink, J.L. 1980. The least-squares line and plane and the analysis of palaeomagnetic data. 
Geophysical Journal International 62, 699–718. 
Koç, A., Kaymakcı, N., Hinsbergen, D.J.J. van, Kuiper, K.F. ja Vissers, R.L.M. 2012. Tectono-
Sedimentary evolution and geochronology of the Middle Miocene Altınapa Basin, and impli-
cations for the Late Cenozoic uplift history of the Taurides, southern Turkey. Tectonophysics 
532–535, 134–155.  
Koç, A., Kaymakcı, N., Hinsbergen, D.J.J. van ja Vissers, R.L.M. 2016. A Miocene onset of the 
modern extensional regime in the Isparta Angle: constraints from the Yalvaç Basin (southwest 
Turkey). International Journal of Earth Sciences 105, 369–398. 
Kocak, K. ja Leake, B.E. 1994. The petrology of the Ortakoy district and its ophiolite at the west-
ern edge of the middle Anatolian massif, Turkey. Journal of African Earth Sciences 18, 163–
174. 
Koçyigit, A. ja Doğan, U. 2016. Strike-slip neotectonic regime and related structures in the Cap-
padocia region: a case study in the Salanda basin, Central Anatolia, Turkey. Turkish Journal 
of Earth Sciences 25, 393–417. 
Krider, E.P. 1986. Physics of lightning. Teoksessa: National Research Council. 1986. The Earth's 
Electrical Environment. The National Academies Press, Washington DC, 30–40. 
Köksal, S. ja Göncüoğlu, M.C. 1997. Geology of the Idiş Dağı – Avanos area (Nevşehir – Central 
Anatolia). Mineral Research and Exploration Bulletin 119, 41–58. 
Köksal, S., Romer, R.L., Göncüoglu, M.C. ja Roksay-Köksal, F. 2004. Timing of post-collisional 
H-type to A-type granitic magmatism: U-Pb Titanite Ages from the Alpine Central Anatolian 
Granites (Turkey). International Journal of Earth Sciences 93, 974–989. 
Langereis, C.G., Krijgsman, W., Muttoni, G. ja Menning, M. 2010. Magnetostratigraphy – con-
cepts, definitions and applications. Newsletter on Stratigraphy 43, 207–233. 
Lattard, D., Engelmann, R., Kontny, A. ja Sauerzapf, U. 2006. Curie temperatures of synthetic 
titanomagnetites in the Fe-Ti-O system: Effects of composition, crystal chemistry, and ther-
momagnetic methods. Journal of Geophysical Research: Solid Earth 111, B12S28. 
Lefebvre, C. 2011. The tectonics of the Central Anatolian Crystalline Complex: A structural, 
metamorphic and paleomagnetic study. Utrecht Studies in Earth Sciences, Departement Aard-
wetenschappen 3, 147 s. (väitöskirja). 
Lefebvre, C., Meijers, M.J.M., Kaymakcı, N., Peynircioğlu, A.A., Langereis, C.G. ja Hinsbergen, 
D.J.J. van. 2013. Reconstructing the geometry of central Anatolia during the late Cretaceous: 
Large-scale Cenozoic rotations and deformation between the Pontides and Taurides. Earth and 
Planetary Science Letters 366, 83–98. 
Lefebvre, C., Peters, M.K., Wehrens, P.C., Brouwer, F.M. ja Roermund, H.L.M. van. 2015. Ther-
mal history and extensional exhumation of a high-temperature crystalline complex (Hırkadağ 
Massif, Central Anatolia). Lithos 238, 156–173. 
Lepetit, P., Viereck-Goette, L., Schumacher, R., Mues-Schumacher, U. ja Abratis, M. 2009. Pa-
rameters controlling the density of welded ignimbrites – A case study on the Incesu Ignimbrite, 
Cappadocia, Central Anatolia. Chemie der Erde 69, 341–357. 
Lepetit, P., Viereck, L., Piper, J.D.A., Sudo, M., Gürel, A., Çopuroğlu, I., Gruber, M., Mayer, B., 
Koch, M., Tatar, O. ja Gürsoy, H. 2014. 40Ar/39Ar dating of ignimbrites and plinian air-fall 
layers from Cappadocia, Central Turkey: Implications to chronostratigraphic and Eastern 
Mediterranean palaeoenvironmental record. Chemie der Erde 74, 471–488.   
Liu, Q., Deng, C., Yu, Y., Torrent, J., Jackson, M.J., Banerjee, S.K. ja Zhu, R. 2005. Temperature 
dependence of magnetic susceptibility in an argon environment: implications for pedogenesis 
of Chinese loess/palaeosols. Geophysical Journal International 161, 102–112. 
66 
 
Lowrie, W. 1990. Identification of ferromagnetic minerals in a rock by coercivity and unblocking 
temperature properties. Geophysical Research Letters 17, 159–162. 
Maher, B.A. 1998. Magnetic properties of modern soils and Quaternary loessic paleosols: paleo-
climatic implications. Palaeogeography, Palaeoclimatology, Palaeoecology 137, 25–54. 
Meijers, M.J.M., Kaymakcı, N., Hinsbergen, D.J.J. van, Langereis, C.G., Stephenson, R.A. ja 
Hippolyte, J.-C. 2010. Late Cretaceous to Paleocene oroclinal bending in the central Pontides 
(Turkey). Tectonics 29, TC4016. 
Moix, P., Beccaletto, L., Kozur, H.W., Hochard, C., Rosselet, F. ja Stampfli, G.M. 2008. A new 
classification of the Turkish terranes and sutures and its implication for the paleotectonic his-
tory of the region. Tectonophysics 451, 7–39. 
Moskowitz, B.M. 1981. Methods for estimating Curie temperatures of titanomaghemites from 
experimental Js-T data. Earth and Planetary Science Letter 53, 84–88. 
Mues-Schumacher, U. ja Schumacher, R. 1996. Problems of Stratigraphic Correlation and New 
K-Ar Data for Ignimbrites from Cappadocia, Central Turkey. International Geology Review 
38, 737–746. 
Munsell, A.H. 1912. A pigment color system and notation. The American Journal of Psychology 
23, 236–244. 
Nagata, T. 1961. Rock magnetism. Uusittu painos. Maruzen Co., Tokyo. 366 s. 
Néel, L. 1955. Some theoretical aspects of rock-magnetism. Advances in Physics 4, 191–243. 
NOAA. 2018. NCEI Magnetic field calculators. Sivulla vierailtu 12.7.2018. 
https://www.ngdc.noaa.gov/geomag-web/#igrfwmm.  
Ogg, J.G. 2012. Geomagnetic polarity time scale. Teoksessa: Gradstein, F.M., Ogg, J.G., Schmitz, 
M. ja Ogg, G. The geologic time scale 2012, Elsevier, Boston, 85–113. 
Okay, A.I. 1986. High-pressure/low-temperature metamorphic rocks of Turkey. Geological So-
ciety of America Memoir 164, 333–347. 
Okay, A.I. ja Tüysüz, O. 1999. Tethyan sutures of northern Turkey. Teoksessa: Durand. B., Jo-
livet, L., Horvath, E. ja Seranne, M. (toim.) The Mediterranean Basins: Tertiary extension 
within the Alpine Orogen. Geological Society, London, Special Publications 156, 475–515. 
Okay, A.I., Tansel, I. ja Tüysüz, O. 2001. Obduction, subduction and collision as reflected in the 
Upper Cretaceous–Lower Eocene sedimentary record of western Turkey. Geological Maga-
zine 138, 117–142. 
Okay, A.I., Tüysüz, O., Satir, M., Özkan-Altiner, S., Altiner, D., Sherlock, S. ja Eren, R.H. 2006. 
Cretaceous and Triassic subduction-accretion, high-pressure-low temperature metamorphism, 
and continental growth in the Central Pontides, Turkey. Geological Society of America Bul-
letin 118, 1247–1269. 
Okay, A.I., Zattin, M. ja Cavazza, W. 2010. Apatite fission-track data for the Miocene Arabia-
Eurasia collision. Geology 38, 35–38. 
Okay, A.I., Sunal, G., Sherlock, S., Altmer, D., Tüysüz, O., Kylander-Clark, A.R.C. ja Aygül, M. 
2013. Early Cretaceous sedimentation and orogeny on the active margin of Eurasia: Southern 
Central Pontides, turkey. Tectonics 32, 1247–1271. 
Parkinson, W. D. 1983. Introduction to geomagnetism. Scottish Academic Press LTD, Edinburgh 
and London. 444 s. 
Pasquarè, G. 1968. Geology of the Cenozoic volcanic area of central Anatolia. Atti Academia 
Nazionale dei Lincei 9, 55–204. 
Pennec, J.-L. Le, Bourdier, J.-L., Froger, J.-L., Temel, A., Camus, G. ja Courgaud, A. 1994. Ne-
ogene ignimbrites of the Nevsehir plateau (central Turkey): stratigraphy, distri-bution and 
source constraints. Journal of Volcanology and Geothermal Research 63, 59–87. 
Pennec, J.-L. Le, Temel, A., Froger, J.-L., Sen, S., Gourgaud, A. ja Bourdier, J.-L. 2005. Stratig-
raphy and age of the Cappadocia ignimbrites, Turkey: reconciling field constraints with pale-
ontologic, radiochronologic, geochemical and paleomagnetic data. Journal of Volcanology 
and Geothermal Research 141, 45–64. 
Piper, J.D.A., Gürsoy, H. ja Tatar, O. 2002. Palaeomagnetism and magnetic properties of the 
Cappadocian ignimbrite succession, central Turkey and Neogene tectonics of the Anatolian 
collage. Journal of Volcanology and Geothermal Research 117, 237–262. 
67 
 
Piper, J.D.A., Koçbulut, F., Gürsoy, H., Tatar, O., Viereck, L., Lepetit, P., Roberts, A.P. ja 
Akpınar, Z. 2013. Palaeomagnetism of the Cappadocian volcanic succession, central Turkey: 
Major ignimbrite emplacement during two short (Miocene) episodes and Neogene tectonics 
of the Anatolian collage. Journal of Volcanology and Geothermal Research 262: 47–67. 
Plunder, A., Agard, P., Chopin, C. ja Okay, A.I. 2013. Geodynamics of the Tavşanlı zone, western 
Turkey: Insights into subduction/obduction processes. Tectonophysics 608, 884–903. 
Plunder, A., Agard, P., Chopin, C., Pourteau, A. ja Okay, A.I. 2015. Accretion, underplating and 
exhumation along a subduction interface: From subduction initiation to continental subduction 
(Tavşanlı zone, W. Turkey). Lithos 226, 233–254. 
Pourteau, A., Candan, O. ja Oberhänsli, R. 2010. High-pressure metasediments in central Turkey: 
Constraints on the Neotethyan closure history. Tectonics 29, TC5004. 
Pourteau, A., Sudo, M., Candan, O., Lanari, P., Vidal, O. ja Oberhänsli, R. 2013. Neotethys clo-
sure history of Anatolia: insights from 40Ar–39Ar geochronology and P–T estimation in high-
pressure metasedimentary rocks. Journal of Metamorphic Geology 31, 585–606. 
Project MAVIS. 2006. UI for superconducting magnetometer. Sivulla vierailtu 15.5.2018. 
https://www.cs.helsinki.fi/group/mavis/index.htm 
Reilinger, R., McClusky, S., Paradissis, D., Ergintav, S. ja Vernant, P. 2010. Geodetic constraints 
on the tectonic evolution of the Aegean region and strain accumulation along the Hellenic 
subduction zone. Tectonophysics 488, 22–30.   
Rice, S.P., Robertson, A.H.F. ja Ustaömer, T. 2006. Late Cretaceous–Early Cenozoic tectonic 
evolution of the Eurasian active margin in the Central and Eastern Pontides, northern Turkey. 
Teoksessa: Robertson, A.H.F. ja Mountrakis, D. (toim.) Tectonic development of the Eastern 
Mediterranean region. Geological Society, London, Special Publications 260, 413–445. 
Robertson, A. 2004. Development of concepts concerning the genesis and emplacement of 
Tethyan ophiolites in the Eastern Mediterranean and Oman regions. Earth Science Reviews 
66, 331–387. 
Roy, J.L. ja Lapointe, P.L. 1978. Multiphase magnetizations: problems and implications. Physics 
of the Earth and Planetary Interiors 16, 20–37. 
Sandgren, P. ja Snowball, I. 2001. The Late Weichselian sea level history of the Kullen Peninsula 
in northwest Skåne, southern Sweden. Boreas 30, 115–130. 
Schumacher, R. ja Mues-Schumacher, U. 1996. The Kizilkaya ignimbrite – an unusual low-as-
pect-ratio ignimbrite from Cappadocia, central Turkey. Journal of Volcanology and Geother-
mal Research 70, 107–121. 
Schumacher, R. ja Mues-Schumacher, U. 1997. The pre-ignimbrite (phreato)plinian and phreato-
magmatic phases of the Akdag-Zelve ignimbrite eruption in Central Anatolia, Turkey. Journal 
of Volcanology and Geothermal Research 78, 139–153. 
Şengör, A.M.C. ja Kidd, W.S.F. 1979. Post-collisional tectonics of Turkish-Iranian plateau and a 
comparison with Tibet. Tectonophysics 55, 361–376. 
Şengör, A.M.C. ja Yilmaz, Y. 1981. Tethyan evolution of Turkey: a plate tectonic approach. Tec-
tonophysics 75, 181–241. 
Şengör, A.M.C., Özeren, S., Genç, T. ja Zor, E. 2003. East Anatolian high plateau as a mantle-
supported, north-south shortened domal structure. Geophysical Research Letters 30, 8045. 
Seymen, I. 1981. Stratigraphy and metamorphism of the Kırşehir Massif around Kaman (Kırşehir 
- Turkey). Bulletin of the Geological Society of Turkey 24, 7–14. 
Sherlock, S., Kelley, S., Inger, S., Harris, N. ja Okay, A.I. 1999. 40Ar/39Ar and Rb-Sr geochro-
nology of high-pressure metamorphism and exhumation history of the Tavsanli Zone, NW 
Turkey, Contributions to Mineralogy and Petrology 137, 46–58. 
Stephenson, A. ja Sa, A. de. 1970. A simple method for the measurement of the temperature 
variation of initial magnetic susceptibility between 77 and 1000 K. Journal of Physics E: Sci-
entific Instruments 3, 59–61.  
Sternai, P., Jolivet, L., Menant, A. ja Gerya, T. 2014. Driving the upper plate surface deformation 
by slab rollback and mantle flow. Earth and Planetary Science Letters 405, 110–118. 
Strik, G., Blake, T.S., Zegers, T.E., White, S.H. ja Langereis, C.G. 2003. Palaeomagnetism of 
flood basalts in the Pilbara Craton, Western Australia: Late Archaean continental drift and the 
68 
 
oldest known reversal of the geomagnetic field. Journal of Geophysical Research 108, 2–2-
21. 
Tarling, T.H. 1983. Paleomagnetism: principles and applications in geology, geophysics and ar-
chaeology. Chapman and Hall, London, 379 s. 
Tauxe, L. 1998. Paleomagnetic principles and practice. Kluwer Academic Publishers, Dordrecht, 
299 s. 
Tauxe, L., Banerjee, S.K., Butler, R.F. ja Voo, R. van der. 2016.  Essentials of paleomagnetism: 
4th web edition. Sivulla vierailtu 4.8.2017. https://earthref.org/MagIC/books/Tauxe/Essen-
tials/WebBook3ch3.html#x5-230003 
Temel, A., Gündoğdu, M.N., Gourgaud, A. ja Le Pennec, J-L. 1998. Ignimbrites of Cappadocia 
(Central Anatolia, Turkey): petrology and geochemistry. Journal of Volcanology and Geother-
mal Research 85, 447–471. 
Thébault, E., Finlay, C.C., Beggan, C.D., Alken, P., Aubert, J., Barrois, O., Bertrand, F., Bondar, 
T., Boness, A., Brocco, L., Canet, E., Chambodut, A., Chulliat, A., Coïsson, P., Civet, F., Du, 
A., Fournier, A., Fratter, I., Gillet, N., Hamilton, B., Hamoudi, M., Hulot, G., Jager, T., Korte, 
M., Kuang, W., Lalanne, X., Langlais, B., Léger, J.-M., Lesur, V., Lowes, F.J., Macmillan, S., 
Mandea, M., Manoj, C., Maus, S., Olsen, N., Petrov, V., Ridley, V., Rother, M., Sabaka, T.J., 
Saturnino, D., Schachtschneider, R., Sirol, O., Tangborn, A., Thomson, A., Tøffner-Clausen, 
L., Vigneron, P., Wardinski, I. ja Zvereva, T. 2015. International Geomagnetic Reference 
Field: the 12th generation. Earth, Planets and Space 67:79. 
Thompson, R. ja Oldfield, F. 1986. Environmental magnetism. Allen & Unwin, London, 227 s. 
Torsvik, T.H., Van der Voo, R., Preeden, U., Mac Niocaill, C., Steinberger, B., Doubrovine, P.V., 
van Hinsbergen, D.J.J., Domeier, M., Gaina, C., Tohver, E., Meert, J.G., McCausland, P.J.A. 
ja Cocks, L.R.M. 2012. Phanerozoic polar wander, palaeogeography and dynamics. Earth-
Science Reviews 114, 325–368. 
Tucker, M.E., 2001. Sedimentary petrology: an introduction to the origin of sedimentary rocks, 
3. painos, Blackwell Scientific Publications, 242 p. 
Tüysüz, O., Dellaloğlu, A.A. ja Terzioğlu, N. 1995. A magmatic belt within the Neo-Tethyan 
suture zone and its role in the tectonic evolution of northern Turkey. Tectonophysics 243, 173–
191. 
Udden, J.A. 1914. Mechanical composition of clastic sediments. Bulletin of the Geological Soci-
ety of America 25, 655–744. 
Verrier, V. ja Rochette, P. 2002. Estimating peak currents at ground lightning impacts using rem-
anent magnetization. Geophysical Research Letters 29, 1867. 
Viereck-Götte, L., Lepetit, P., Gürel, A., Ganskow, G., Çopuroğlu, I. ja Abratis, M. 2010. Revised 
volcanostratigraphy of the Upper Miocene to Lower Pliocene Ürgüp Formation, Central Ana-
tolian volcanic province, Turkey. Teoksessa: Gropelli, G. ja Viereck-Götte, L. (toim.) Stratig-
raphy and geology of volcanic areas. The Geological Society of America Special Paper 464, 
85–112. 
Weiss, P. 1907. L’hypothèse du champ moléculaire et la propriété ferromagnétique. Journal de 
Physique Théorique et Appliquée 6, 661–690. 
Wentworth, C.K. 1922. A scale of grade and class terms for clastic sediments. The Journal of 
Geology 30, 377–392.   
Whitney, D.L. ja Dilek, Y. 2001. Metamorphic and tectonic evolution of the Hirkidag Block, 
Central Anatolian Crystalline Complex. Turkish Journal of Earth Sciences 10, 1–15. 
Whitney, D.L. ja Hamilton, M.A. 2004. Timing of high-grade metamorphism in central Turkey 
and the assembly of Anatolia. Journal of the Geological Society of London 161, 823–828. 
Whitney, D.L., Teyssier, C., Fayon, A.K., Hamilton, M.A. ja Heizler, M. 2003. Tectonic controls 
on metamorphism, partial melting, and intrusion: Timing and duration of regional metamor-
phism and magmatism in the Niğde Massif, Turkey. Tectonophysics 376, 37–60. 
Whitney, D.L., Teyssier, C., Toraman, E., Seaton, N.C.A. ja Fayon, A.K. 2011. Metamorphic and 
tectonic evolution of a structurally continuous blueschist-to-Barrovian terrane, Sivrihisar Mas-
sif, Turkey. Journal of Metamorphic Geology, 29, 193–212. 
Yalınız, K.M. ja Göncüoğlu, M.C. 1998. General geological characteristics and distribution of 
the Central Anatolian ophiolites. Yerbilimleri, 20, 19–30. 
69 
 
Yildiz, A., Gürel, A. ja Dursun, Y.G. 2016. Physicochemical properties and uses of Karacaören 
area (Nevşehir) diatomite. Bulletin of the Mineral Research and Exploration 152, 165–180. 
Yılmaz, Y. 1990. Comparison of young volcanic associations of western and eastern Anatolia 
formed under a compressional regime: a review. Journal of Volcanology and Geothermal Re-
search 44, 69–87. 
Zijderveld, J.D.A. 1967. A. C. demagnetization of rocks: Analysis of results. Teoksessa: Collin-
son, D.W., Creer, K.M. ja Runcorn, S.K (toim.) Methods in Palaeomagnetism. Elsevier, Am-
sterdam, 254–286. 
Özbakır, A.D., Şengör, A.M.C., Wortel, M.J.R. ja Govers, R. 2013. The Pliny–Strabo trench re-





Liite 1. Sofularin näytteiden sedimenttianalyysin tulokset. Munsellin värikoodissa kirjaimet ja niitä edeltävä 
luku viittavat värisävyyn (hue). Värisävyn perässä on vinoviivalla eroteltuna valoisuus (value) ja täyteläisyys 
(chroma). CO3-sarake viittaa näytteen karbonaattipitoisuuteen: +++ (voimakkaasti karbonaattipitoinen), ++ 
















SOF 1.1 0 vaaleanharmaa 10YR 7/1 125–250 0  
SOF 1.2 0,005 vaaleanharmaa 10YR 7/1 125–250 0  
SOF 2.1 0,90 harmaa 10YR 6/1 125–250 0  
SOF 2.2 0,95 vaaleanharmaa 2.5Y 7/1 125–250 0  
SOF 3.1 2,60 haaleanruskea 10YR 6/3 125–250 0  









































































SOF 7.1 6,05 tummanharmaa 10YR 4/1 125–250 0  





















Jotain sinistä ainesta jou-
kossa 
SOF 9.1 7,55 harmaanruskea 10YR 5/2 125–250 0  





















SOF 11.1  11,05 valkoinen 10YR 8/1 < 63 0  
SOF 11.2 
 























Isoja hajarakeita, kooltaan 
















Isoja hajarakeita, kooltaan 
hyvin karkeaa hiekkaan asti 

































SOF 15.1 15,10 valkoinen 2.5Y 8/1 < 63 0  
SOF 15.2 15,19 valkoinen 2.5Y 8/1 < 63 0  
SOF 16.1 15,68 harmaa 10YR 6/1 63–125 0  
SOF 16.2 15,73 harmaa 10YR 6/1 63–125 0  
SOF 17.1 16,26 harmaa 10YR 6/1 125–250 0  
SOF 17.2 16,34 harmaa 10YR 6/1 125–250 0  
SOF 18.1 17,43 vaaleanharmaa 2.5Y 7/1 63–125 0  






































SOF 20.2 19,23 haaleanruskea 10YR 6/3 63–125 0  
SOF 21.1 20,21 ruskeankeltainen 10YR 6/6 < 63 0  
SOF 21.2 
 








SOF 22.1 22,48 vaaleanharmaa 2.5Y 7/1 125–500 0  





















SOF 24.1 24,55 Näyte puuttuu 



































Jotakin mustaa ainesta 
näytteen sisällä 
SOF 26.1 26,89 valkoinen 10YR 8/1 < 63 +  
SOF 27.1 28,64 valkoinen 10YR 8/1 < 63 ++  
SOF 27.2 28,69 valkoinen 10YR 8/1 < 63 ++  
SOF 28.1 29,83 valkoinen 10YR 8/1 < 63 0  
SOF 28.2 28,97 valkoinen 10YR 8/1 < 63 0  











Pieni alue, jossa hienoai-
nesta 
SOF 30.1 32,85 haaleankeltainen 2.5Y 7/4 63–125 0  
SOF 30.2 32,87 haaleankeltainen 2.5Y 7/4 63–125 0  
SOF 31.1 34,76 haaleankeltainen 2.5Y 7/3 125–250 0  
SOF 31.2 34,79 haaleankeltainen 2.5Y 7/3 125–250 0  
SOF 32.1 36,69 valkoinen 10YR 8/1 < 63 +  











Harmaata ja vihertävää ai-











Harmaata ja vihertävää ai-
nesta siellä täällä 
SOF 34.1 39,75 valkoinen 10YR 8/1 < 63 +  











Harmaata ja vihertävää ai-











Harmaata ja vihertävää ai-
nesta siellä täällä 
SOF 36.1 42,83 valkoinen 10YR 8/1 < 63 ++  
SOF 36.2 42,86 valkoinen 10YR 8/1 < 63 ++ isoja valkoisia hajarakeita 











Harmaata ja vihertävää ai-











Harmaata ja vihertävää ai-
nesta siellä täällä 
SOF 38.1 45,56 valkoinen 10YR 8/1 < 63 +  
SOF 38.2 45,58 valkoinen 10YR 8/1 < 63 ++  
SOF 39.1 46,38 valkoinen 10YR 8/1 < 63 +++ Paljon harmaata ainesta 
















Paljon harmaata ainesta, 
näytteen sisällä jotain rus-
keaa 
SOF 40.2 48,41 valkoinen 10YR 8/1 < 63 +++ Paljon harmaata ainesta 
SOF 41.1 50,81 valkoinen 10YR 8/1 < 63 +++  






Liite 2. Sofularin näytteille mitatut NRM-intensiteetti (NRM) sekä magneettiset suskeptibiliteetit taajuuksilla 
511,6 Hz (𝜒𝑙𝑓) ja 8095 Hz (𝜒ℎ𝑓) ja suskeptibiliteeteista laskettu taajuusriippuvainen magneettinen suskepti-
biliteetti (𝜒𝑓𝑑). 
 





(10-3 Am2 kg-1) 
𝜒𝑙𝑓 
(10-6 m3 kg-1) 
𝜒ℎ𝑓 
(10-6 m3 kg-1) 
𝜒𝑓𝑑 
(%) 
SOF 1.1 0 13,50 1,4E-02 1255 1213 3,3 
SOF 1.2 0,005 16,97 1,0E-02 1548 1493 3,6 
SOF 2.1 0,9 15,93 2,4E-02 2845 2765 2,8 
SOF 2.2 0,95 13,53 2,2E-02 2927 2831 3,3 
SOF 3.1 2,6 15,70 1,2E-01 4004 3822 4,6 
SOF 3.2 2,66 15,61 1,3E-01 3719 3573 3,9 
SOF 4.1 3,22 22,50 8,8E-02 4399 4300 2,2 
SOF 4.2 3,26 17,70 1,1E-01 4315 4226 2,0 
SOF 5.1 3,65 15,13 5,5E-02 3647 3576 1,9 
SOF 5.2 3,67 10,26 8,2E-02 3451 3381 2,0 
SOF 6.1 4,77 14,39 6,1E-02 3588 3483 2,9 
SOF 6.2 4,86 21,12 3,6E-02 3514 3415 2,8 
SOF 7.1 6,05 8,77 6,1E-02 4787 4522 5,5 
SOF 7.2 6,1 8,27 1,1E-01 4778 4520 5,4 
SOF 8.1 6,9 13,42 6,9E-02 3417 3270 4,3 
SOF 8.2 6,94 8,48 6,0E-02 3741 3586 4,1 
SOF 9.1A 7,55 16,14  4039 3899 3,5 
SOF 9.1B 7,55 10,24 3,4E-02 4356 4205 3,5 
SOF 9.2 7,61 8,98 3,1E-02 4361 4226 3,1 
SOF 10.1 9,35 7,74 8,1E-02 4510 4293 4,8 
SOF 10.2 9,39 8,60 7,1E-07 4683 4469 4,6 
SOF 11.1 11,05 10,86 4,4E-02 1515 1491 1,6 
SOF 11.2 11,09 9,24 2,8E-02 1159 1139 1,8 
SOF 12.1 12,1 14,48 1,2E-02 1717 1668 2,9 
SOF 12.2 12,11 12,82 1,2E-02 1780 1726 3,1 
SOF 13.1A 13 9,96 1,4E-02 1834 1795 2,1 
SOF 13.1B 13 12,27 2,7E-02 1869 1817 2,8 
SOF 13.2 13,01 16,99 3,5E-02 1936 1886 2,6 
SOF 14.1 14,58 16,09 2,7E-02 2833 2716 4,1 
SOF 14.2 14,7 10,27 3,0E-02 2844 2741 3,7 
SOF 15.1 15,1 12,65 9,5E-03 587 556 5,2 
SOF 15.2 15,19 13,17 8,0E-03 475 449 5,4 
SOF 16.1 15,68 12,79 2,6E-02 1249 1172 6,2 
SOF 16.2 15,73 10,04 2,8E-02 1308 1229 6,0 
SOF 17.1A 16,26 8,51  3641 3536 2,9 
SOF 17.1B 16,26 9,08 4,9E-02 3102 2993 3,5 
SOF 17.2 16,34 19,60 5,3E-02 3931 3824 2,7 
SOF 18.1A 17,43 10,99 1,9E-02 1742 1685 3,2 
SOF 18.1B 17,43 12,55 7,0E-03 1392 1323 4,9 
SOF 18.2 17,45 19,01 1,3E-02 1243 1186 4,6 
SOF 19.1A 18,11 10,60 5,2E-02 3239 3129 3,4 
SOF 19.1B 18,11 11,14 4,5E-02 3004 2886 3,9 
SOF 19.2  18,13 20,65 5,4E-02 3123 2998 4,0 
SOF 20.1 19,2 12,71 6,5E-02 3658 3474 5,0 
SOF 20.2 19,23 13,97 6,3E-02 3755 3569 4,9 
SOF 21.1 20,21 13,60 5,4E-02 2939 2738 6,8 
SOF 21.2 20,14 15,75 3,2E-02 3147 2945 6,4 
SOF 22.1 22,48 11,20 4,5E-02 2080 1991 4,3 
SOF 22.2 22,54 12,69 7,6E-02 2199 2094 4,8 
SOF 25.1 26,1 12,26 4,0E-02 1790 1730 3,4 
SOF 25.2 26,12 12,09 2,9E-02 1678 1621 3,4 
SOF 26.1A 26,84 14,49 1,3E-03 49 47 2,7 
SOF 26.1B 26,84 18,20 1,5E-03 52 50 4,6 
SOF 26.2A 26,89 10,68 1,6E-03 49 48 2,6 
SOF 26.2B 26,89 14,10 9,7E-04 45 42 6,7 
SOF 27.1 28,64 15,14 2,0E-05 0 0 135,5 
SOF 27.2 28,69 14,36 3,3E-05 1 1 42,9 
SOF 28.1 29,83 8,70 2,8E-03 156 151 2,9 
SOF 28.2 28,97 7,67 3,7E-03 182 180 1,4 
SOF 29.1 30,81 9,05 3,3E-02 2408 2305 4,3 
SOF 29.2 30,82 11,14 4,0E-02 2971 2870 3,4 
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(10-3 Am2 kg-1) 
𝜒𝑙𝑓 
(10-6 m3 kg-1) 
𝜒ℎ𝑓 
(10-6 m3 kg-1) 
𝜒𝑓𝑑 
(%) 
SOF 30.1 32,85 12,05 2,8E-02 1953 1857 4,9 
SOF 30.2 32,87 11,52 2,6E-02 1885 1794 4,8 
SOF 31.1 34,76 9,64 3,2E-02 1094 1062 2,9 
SOF 31.2 34,79 9,80 1,3E-02 1328 1284 3,3 
SOF 32.1 36,69 17,49 6,3E-05 7 7 2,3 
SOF 32.2A 36,72 13,77 7,3E-05 9 8 5,9 
SOF 32.2B 36,72 15,07 2,8E-05 7 6 8,7 
SOF 33.1A 37,82 14,91 3,1E-04 38 37 2,8 
SOF 33.1B 37,82 19,45 2,7E-04 37 36 2,5 
SOF 33.2 37,86 20,66 4,5E-04 41 39 3,3 
SOF 34.1A 39,75 12,46  42 39 8,0 
SOF 34.1B 39,75 14,91 2,0E-04 43 40 6,8 
SOF 34.2A 39,79 10,20 2,6E-04 48 47 2,7 
SOF 34.2B 39,79 10,34 2,7E-04 48 46 4,3 
SOF 35.1 40,91 14,63 1,9E-04 38 37 1,2 
SOF 35.2 40,93 18,84 2,2E-04 32 32 0,7 
SOF 36.1 42,83 13,84 7,4E-05 15 14 4,6 
SOF 36.2 42,86 17,99 1,1E-04 26 25 6,4 
SOF 37.1 44,18 14,48 7,3E-04 112 110 2,3 
SOF 37.2 44,19 13,29 7,4E-04 113 111 1,7 
SOF 37.3 44,21 18,16 8,6E-04 84 84 0,8 
SOF 38.1 45,56 13,20 4,3E-04 74 73 0,8 
SOF 38.2 45,58 10,03 5,5E-04 63 61 2,4 
SOF 39.1 46,38 23,65 9,0E-06 0 0 6,7 
SOF 39.2 46,41 24,95 1,5E-05 2 2 3,8 
SOF 40.1 48,4 23,30 2,6E-05 4 4 7,9 
SOF 40.2A 48,41 16,19 4,5E-06 3 3 4,4 
SOF 40.2B 48,41 21,98 2,2E-05 3 3 7,1 
SOF 41.1A 50,81 14,02  15 14 3,6 
SOF 41.1B 50,81 19,08 5,6E-04 15 14 4,4 





Liite 3. Sofularin näytteille AF-demagnetoinnin avulla määritetyt luonteenomaiset remanentin magnetoitu-
man komponentit (ChRM) ja niille lasketut virtuaaliset geomagneettiset navat (VGP). D = deklinaatio, I = 
inklinaatio, MAD = maksimi kulmapoikkeama, VGP lat = VGP:n latitudi, VGP long = VGP:n longitudi. 
 














SOF 1.1 0 7,5–100 323,0 56,6 15,3 61,0 -46,3 
SOF 1.2 0,5 30–50 253,1 -16,3 9,4 -18,4 -50,9 
SOF 2.1 90 25–100 254,4 -19,8 18,5 -18,5 -53,3 
SOF 2.2 95 60–100 229,8 -23,4 8,7 -38,6 -37,9 
SOF 3.1 260 40–100 200,5 -36,0 2,0 -64,2 -14,2 
SOF 3.2 266 15–100 204,1 -22,8 2,6 -55,6 -10,1 
SOF 4.1 322 15–140 183,6 -47,4 2,3 -79,4 17,6 
SOF 4.2 326 20–100 178,5 -25,9 3,1 -64,9 38,4 
SOF 5.1 365 50–140 39,2 -68,0 6,7 -6,1 191,5 
SOF 5.2 367 20–100 168,0 -73,6 4,6 -67,9 198,8 
SOF 6.1 477 15–100 178,4 -75,2 4,5 -66,6 213,1 
SOF 6.2 486 20–100 163,1 -78,1 7,4 -60,0 201,9 
SOF 7.1 605 60–140 267,9 22,5 7,5 5,7 -44,5 
SOF 7.2 610 30–100 249,8 54,0 10,4 7,6 -16,3 
SOF 8.1 690 5–30 307,7 61,7 4,8 50,8 -31,6 
SOF 8.2 694 2,5–30 76,0 42,9 9,1 25,8 112,7 
SOF 9.1B 755 15–100 215,5 -34,6 12,9 -53,6 -32,5 
SOF 9.2 761 15–100 211,1 -40,6 19,5 -59,4 -33,7 
SOF 10.1 935 20–100 261,9 -34,9 6,5 -18,0 294,5 
SOF 10.2 939 20–100 189,1 -14,0 4,0 -57,3 18,1 
SOF 11.1 1105 15–100 33,5 61,6 7,7 64,5 105,1 
SOF 11.2 1109 20–60 40,0 53,2 7,1 57,6 121,3 
SOF 12.1 1210 10–60 154,0 -44,8 3,4 -65,0 103,3 
SOF 12.2 1211 20–100 164,3 -35,7 5,7 -66,7 75,1 
SOF 13.1A 1300 40–100 317,6 61,4 23,7 57,9 -34,4 
SOF 13.1B 1300 10–100 343,4 39,6 9,9 68,4 260,9 
SOF 13.2 1301 5–100 350,5 25,3 11,8 63,2 235,9 
SOF 14.1 1458 15–100 169,5 -53,6 5,6 -80,4 99,7 
SOF 14.2. 1470 15–100 137,8 -53,6 7,5 -56,0 130,6 
SOF 15.1 1510 15–100 23,4 38,7 6,3 63,8 158,4 
SOF 15.2 1519 15–100 9,3 31,5 8,5 66,8 191,9 
SOF 16.1 1568 25–120 13,7 23,6 3,1 60,9 186,6 
SOF 16.2 1573 15–120 14,2 26,9 3,1 62,5 184,0 
SOF 17.1A 1626 80–140 3,7 27,8 5,9 65,8 206,2 
SOF 17.1B 1626 80–140 342,1 2,9 4,4 49,3 243,1 
SOF 17.2 1634 80–140 168,7 -2,4 3,6 -51,1 53,2 
SOF 18.1A 1743 5–100 347,1 20,4 2,5 59,5 240,7 
SOF 18.1B 1743 60–100 339,8 16,9 4,7 54,9 251,4 
SOF 18.2 1745 2,5–30, 100 332,4 31,9 2,9 57,8 271,1 
SOF 19.1A 1811 7,5–100 354,5 6,6 6,6 54,2 224,4 
SOF 19.1B 1811 5–100 358,5 11,4 10,3 57,0 217,7 
SOF 19.2 1813 20–100 353,0 9,2 7,5 55,3 227,3 
SOF 20.1 1920 20–60 351,6 -1,1 8,5 50,0 228,1 
SOF 20.2 1923 60–100 0,3 2,4 3,5 52,5 214,5 
SOF 21.1 2021 15–100 11,9 -60,3 2,9 9,3 206,0 
SOF 21.2 2014 50–100 317,8 21,9 6,7 -43,6 100,5 
SOF 22.1 2248 15–100 38,7 52,7 6,8 58,5 122,8 
SOF 22.2 2254 15–100 339,3 64,8 4,4 72,9 -20,4 
SOF 25.1 2610 20–100 0,3 51,9 4,1 83,8 212,7 
SOF 25.2 2612 2,5–60 344,6 18,4 2,6 57,6 244,3 
SOF26.1A 2684 20–100 316,8 21,3 10,2 42,7 281,1 
SOF 26.1B 2684 15–100 243,9 50,5 9,6 1,8 -15,2 
SOF 26.2A 2689 10–100 132,5 -5,9 7,5 -34,0 97,6 
SOF 26.2B 2689 40–100 129,1 45,8 14,1 -8,7 79,3 
SOF 27.1 2864       
SOF 27.2 2869 60–100 312,3 -6,4 6,9 29,3 272,9 
SOF 28.1 2983 5–100 17,3 36,3 4,3 66,2 171,3 
SOF 28.2 2897 20–100 22,4 54,9 4,7 71,9 128,5 
SOF 29.1 3081 5–100 10,9 39,8 8,8 71,4 181,8 
SOF 29.2 3082 15–100 2,1 25,6 10,4 64,7 210,2 
SOF 30.1 3285 20–80 344,8 21,1 7,8 59,1 245,1 
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SOF 30.2 3287 15–100 22,4 17,6 10,3 54,1 175,0 
SOF 31.1 3476 20–100 2,6 42,7 2,2 75,9 205,3 
SOF 31.2 3479 60–100 165,4 13,1 6,2 -42,7 54,9 
SOF 32.1 3669 7,5–100 324,8 44,9 16,1 58,2 293,0 
SOF 32.2A 3672 30–100 77,3 25,6 16,1 18,2 122,1 
SOF 32.2B 3672 50–140 144,5 -42,9 16,9 -57,1 110,8 
SOF 33.1A 3782       
SOF 33.1B 3782 80–140 262,0 24,9 15,5 2,0 -39,8 
SOF 33.2 3786 30–100 306,3 29,3 19,0 37,9 294,4 
SOF 34.1B 3975 10–50 358,1 43,2 21,9 76,3 222,3 
SOF 34.2A 3979       
SOF 34.2B 3979 60–120 77,0 -18,6 12,6 4,0 140,6 
SOF 35.1 4091       
SOF 35.2 4093 30–100 54,0 22,7 18,6 35,2 139,2 
SOF 36.1 4283 2,5–40 4,9 29,4 12,8 66,6 203,1 
SOF 36.2 4286 60–140 312,7 15,3 19,7 37,5 281,6 
SOF 37.1 4418 50–100 31,9 -19,1 13,3 33,1 176,6 
SOF 37.2 4419 15–100 261,7 44,5 26,9 10,1 -29,4 
SOF 37.3 4421 20–100 3,7 25,3 8,7 64,4 206,7 
SOF 38.1 4556 20–100 105,4 16,1 11,5 -6,6 108,9 
SOF 38.2 4558 5–100 338,1 50,7 10,6 70,7 289,4 
SOF 39.1 4638 15–100 125,2 -64,4 14,9 -49,7 154,0 
SOF 39.2 4641 15–100 185,6 42,0 19,9 -26,8 29,3 
SOF 40.1 4840 5–100 160,3 5,2 11,7 -44,9 63,4 
SOF 40.2A 4841 50–100 292,3 6,3 16,8 19,3 293,1 
SOF 40.2B 4841 10–100 117,7 -52,4 20,6 -40,2 138,7 
SOF 41.1A 5081 5–100 116,8 17,5 9,6 -14,5 100,6 
SOF 41.1B 5081 5–100 119,9 35,6 11,1 -8,9 90,7 





Liite 4. Yeniyaylacıkin näytteiden sedimenttianalyysin tulokset. Munsellin värikoodissa kirjaimet ja niitä edel-
tävä luku viittavat värisävyyn (hue). Värisävyn perässä on vinoviivalla eroteltuna valoisuus (value) ja täyte-
läisyys (chroma). CO3-sarake viittaa näytteen karbonaattipitoisuuteen: +++ (voimakkaasti karbonaattipitoi-
















YAY 1.1 0,00 valkoinen 10YR 8/1 < 63 0 Pieniä hajarakeita 
YAY 1.2 0,15 valkoinen 10YR 8/1 < 63 0 Hajarakeita 



























































Valkoista ja mustaa ain-
esta 



























































































YAY 7.1 5,05 hyvin haalea ruskea 10YR 8/2 < 63 0  











YAY 8.1 5,80 valkoinen 10YR 8/1 < 63 0  
YAY 8.2 5,85 valkoinen 10YR 8/1 < 63 0  













YAY 9.2 6,24 valkoinen 10YR 8/1 < 63 0 Mustia hajarakeita 
YAY 9.3 6,29 valkoinen 10YR 8/1 < 63 0 Paljon mustia pisteitä 
YAY 10.1 6,80 valkoinen 10YR 8/1 < 63 + Mustia pisteitä 
YAY 10.2 6,82 valkoinen 10YR 8/1 < 63 + Mustia pisteitä 
















Paljon mustia pisteitä, pu-
naista ainesta näytteen 
sisällä 
YAY 11.2 7,52 valkoinen 10YR 8/1 < 63 +  





Liite 5. Yeniyaylacıkin näytteille mitatut NRM-intensiteetti (NRM) sekä magneettiset suskeptibiliteetit taa-
juuksilla 511,6 Hz (𝜒𝑙𝑓) ja 8095 Hz (𝜒ℎ𝑓) ja suskeptibiliteeteista laskettu taajuusriippuvainen magneettinen 
suskeptibiliteetti (𝜒𝑓𝑑). 
 





(10-3 Am2 kg-1) 
𝜒𝑙𝑓 
(10-6 m3 kg-1) 
𝜒ℎ𝑓 
(10-6 m3 kg-1) 
𝜒𝑓𝑑 
(%) 
YAY 1.1A 0,00 8,99 3,27E-04 284 280 1,4 
YAY 1.1B 0,00 13,68 2,46E-03 237 234 1,2 
YAY 1.2A 0,15 10,22 1,95E-03 206 204 0,8 
YAY 1.2B 0,15 9,97  202 200 1,4 
YAY 1.3A 0,20 11,48  167 164 1,6 
YAY 1.3B 0,20 8,42 1,28E-03 176 174 1,4 
YAY 2.1A  0,65 19,83 5,11E-03 498 493 1,0 
YAY 2.2A 0,70 10,01  343 341 0,7 
YAY 2.2B 0,70 14,11 2,57E-03 380 376 1,2 
YAY 2.3A 0,84 10,65 1,12E-02 397 391 1,6 
YAY 3.1A 1,20 15,80 5,26E-03 555 548 1,2 
YAY 3.2A 1,25 18,01 8,52E-03 661 654 1,1 
YAY 3.3A 1,34 18,19  507 501 1,3 
YAY 3.3B 1,34 9,14 8,18E-03 562 554 1,4 
YAY 4.1A 2,35 9,96 1,49E-03 523 516 1,3 
YAY 4.2A 2,40 14,61 1,53E-03 520 514 1,0 
YAY 4.3A 2,54 21,80 2,87E-03 490 485 1,2 
YAY 5.1A 3,50 16,95 1,05E-02 878 869 1,1 
YAY 5.2A 3,55 15,93 1,09E-02 871 862 1,0 
YAY 5.3A 3,59 23,50 9,60E-03 834 821 1,5 
YAY 6.1A 4,20 13,48 4,65E-03 792 788 0,6 
YAY 6.2A 4,21 15,83 3,62E-03 809 801 0,9 
YAY 7.1A 5,05 21,98 3,19E-03 645 635 1,4 
YAY 7.2A 5,12 12,83 4,82E-03 903 897 0,7 
YAY 7.3A 5,19 16,37 3,33E-03 670 662 1,2 
YAY 8.1A 5,80 11,64 1,29E-03 137 134 1,8 
YAY 8.2A 5,85 12,61 1,16E-03 226 222 1,6 
YAY 8.3A 5,89 9,55 1,21E-03 128 125 2,4 
YAY 9.1A 6,21 10,99 6,22E-04 97 96 1,7 
YAY 9.2A 6,24 10,74  104 101 2,7 
YAY 9.2B 6,24 11,90 6,25E-04 115 112 2,2 
YAY 9.3A 6,29 14,81 9,62E-09 108 106 2,5 
YAY 10.1A 6,80 17,51 5,73E-04 54 53 1,2 
YAY 10.1B 6,80 16,94 3,42E-04 54 53 1,9 
YAY 10.2A 6,82 14,65  82 82 0,2 
YAY 10.2B 6,82 19,20 3,94E-04 75 75 0,8 
YAY 10.3A 6,84 20,14  83 80 2,7 
YAY 10.3B 6,84 24,46 7,33E-04 70 69 2,0 
YAY 11.1A 7,50 20,33 8,73E-04 70 69 2,0 
YAY 11.2A 7,52 26,00 2,84E-04 37 36 3,4 
YAY 11.3A 7,55 10,51  68 68 0,5 




Liite 6. Yeniyaylacıkin näytteille AF-demagnetoinnin avulla määritetyt luonteenomaiset remanentin magne-
toituman komponentit (ChRM) ja niille lasketut virtuaaliset geomagneettiset navat (VGP). D = deklinaatio, I 
= inklinaatio, MAD = maksimi kulmapoikkeama, VGP lat = VGP:n latitudi, VGP long = VGP:n longitudi. 
 














YAY 1.1B 0,00 60–160 350,4 20,3 12,4 60,4 234,0 
YAY 1.2A 0,15 50–100 238,2 35,3 19,6 -10,3 -19,9 
YAY 1.3B 0,20 20–160 345,3 -12,9 24,7 42,7 234,7 
YAY 2.1A 0,65 15–80 258,2 3,9 9,1 -7,9 -46,4 
YAY 2.2B 0,70 15–100 151,5 64,5 13,1 -1,1 53,9 
YAY 2.3A 0,84 10–100 359,5 -4,6 23,3 48,9 215,4 
YAY 3.1A 1,20 20–160 107,6 -31,5 5,5 -24,1 127,6 
YAY 3.2A 1,25 30–100 89,8 -38,9 4,7 -13,4 142,2 
YAY 3.3B 1,34 20–140 94,2 -33,9 3,8 -14,7 136,8 
YAY 4.1A 2,35 60–100 76,2 -45 4 -6,5 153,7 
YAY 4.2A 2,40 20–140 102,9 -46,5 8,3 -26,5 140,2 
YAY 4.3A 2,54 15–100 52,5 -38,8 9,6 11,9 165,8 
YAY 5.1A 3,50 15–100 190,4 -56,1 2,9 -81,5 -44,2 
YAY 5.2A 3,55 20–100 188 -61,6 3,2 -82,7 268,6 
YAY 5.3A 3,59 20–140 188,6 -58 3,1 -83,3 302,7 
YAY 6.1A 4,20 20–100 141,1 -26,6 13,1 -47,8 99,7 
YAY 6.2A 4,21 20–140 152,6 -27,6 10,5 -55,9 87,2 
YAY 7.1A 5,05 20–140 142,6 -12,6 5,4 -43,2 90,6 
YAY 7.2A 5,12 60–140 348,1 9,7 10,1 54,4 235,3 
YAY 7.3A 5,19 20–100 158 -28,5 7 -59,5 80,1 
YAY 8.1A 5,80 5–50 40,1 56,8 11,9 58,7 114,3 
YAY 8.2A 5,85 30–100 22,6 27,5 21,1 58,7 168,9 
YAY 8.3A 5,89 25–140 318,7 -26,3 5,9 24,7 259,5 
YAY 9.1A 6,21 20–100 148 -8,3 18,4 -44,8 82,8 
YAY 9.2B 6,24 40–100 55,3 14,6 19 31,4 141,8 
YAY 9.3A 6,29 7,5–50 212,4 39,9 13 -21,5 2,5 
YAY 10.1A 6,80 20–160 157 -62,1 13,3 -72,1 146,9 
YAY 10.2B 6,82 20–100 143,3 -44,1 9,4 -56,7 112,9 
YAY 10.3B 6,84 20–140 169 -52,5 5,7 -79,5 95,5 
YAY 11.1A 7,50 20–100 144,3 -59,5 9,6 61,0 -46,8 
YAY 11.2A 7,52 100–140 79,6 -40,8 20,5 -18,4 -51,3 
YAY 11.3B 7,55 40–100 222,7 -1,1 22,4 -18,5 -53,7 
 
